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Ce travail de thèse est consacré à la caractérisation physique de la surface de Mars
et à l’étude des facteurs dynamiques la modifiant. Deux aspects sont étudiés. Le premier
concerne les propriétés thermo-physiques qui sont un moyen de contraindre les actions
que les forces érosives et sédimentaires cumulées sur les temps géologiques ont joué à
la surface de Mars. Le second est l’hydratation de la surface de Mars qui est une donnée
importante du système climatique martien en tant que réservoir d’eau.
Afin de caractériser ces deux propriétés physiques de la surface de Mars, nous avons
combiné l’approche orbitale permettant une couverture globale, l’approche in situ qui
fournit une interprétation locale robuste et l’utilisation d’outils de simulation des proces-
sus physiques. Les données des instruments OMEGA, un spectro-imageur à bord de Mars
Express en orbite autour de Mars depuis 2004, et le capteur de température de surface de
l’instrument REMS, embarqué à bord de Curiosity et en opération dans le cratère Gale
depuis 2012 ont été analysées en détail. Les mesures de température de surface de ces
deux instruments ont été inversées pour caractériser les propriétés thermo-physiques de
la surface au moyen d’un modèle climatique. Nous présentons la première carte globale
de l’inertie thermique de la surface de Mars calculées à partir des données OMEGA et
nous mettons en évidence de manière inédite des comportements thermiques spécifiques
d’assemblages hétérogènes à la surface de Mars ou de processus physiques négligés.
Les informations relatives à l’hydratation de la surface ont pu être extraites des don-
nées OMEGA grâce à la prise en compte de mesures en laboratoire et ont été interprétées
de concert avec les résultats de plusieurs missions autour ou à la surface de Mars et des
simulations climatiques du cycle de l’eau afin de reconstruire l’histoire de cette hydra-
tation. Nous trouvons que l’hydratation est stable tout au long de l’année martienne et
qu’elle augmente avec la latitude de manière asymétrique entre les deux hémisphères. La
distribution spatiale de l’hydratation coincide avec les zones en contact régulier avec des
dépôts de givre, qui apparaît ainsi être à l’origine du processus responsable de l’implé-
mentation de l’eau dans le régolite martien.
ii
Abstract
This thesis work is devoted to the physical characterization of the Martian surface
and to the study of dynamic processes modifying it. Two aspects are addressed. The first
concerns the thermo-physical properties which are a mean to putting constraints on to
the erosive and sedimentary actions summed over the geologic history. The second is
the hydration of the Martian surface which plays, as a planetary reservoir of water, an
important role on the Martian climate.
In order to characterize these two physical parameters of the Martian surface, we have
combined the orbital view which allows a global coverage with in situ measurements,
which provides a robust local interpretation, and we have used tools allowing numerical
simulations of physical processes. Data from OMEGA, an imaging spectrometer onboard
Mars Express orbiting Mars since 2004, and from the ground temperature sensor of the
REMS instrument onboard Curiosity have been analyzed in details. Surface temperature
measurements from these two instruments have been inverted using a climate model for
characterizing the thermo-physical properties of the Martian surface. We present the first
global map of the Martian surface thermal inertia constructed from OMEGA data and
we directly highlight for the first time some thermal behavior caused by heterogeneous
mixtures or neglected physical processes at the surface of Mars.
Information regarding the hydration of the Martian surface have been extracted from
OMEGA data using a large set of laboratory experiments. This information has been in-
terpreted together with scientific results from multiple mission orbiting or at the surface
of Mars and with numerical simulations of the Martian water cycle in order to recons-
truct the history of this hydration. We find that the hydration remains stable throughout
the whole Martian year and that it increases with latitude with an asymetry between the
two hemispheres. The spatial distribution of the hydration fits areas that are in regular
contact with water frost, which therefore seems to be involved in the process of water
implementation in the Martian regolith.
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La sonde Mars Global Surveyor (NASA) signe en 1996 la relance moderne de l’ex-
ploration de Mars, interrompue après la fin des missions Viking au début des années
1980. Mars a depuis été continuellement observée depuis l’orbite, avec les arrivées de
Mars Odyssey (NASA, 2002), Mars Express (ESA, 2004) et Mars Reconnaissance Orbi-
ter (NASA, 2006), tous les trois encore en opération. L’exploration in situ a également
été très active sur cette période avec Mars Pathfinder (NASA, 1997), Spirit et Opportu-
nity (NASA, 2004), Phoenix (NASA, 2008) et Curiosity (NASA, 2012). L’exploration
ambitieuse de cette planète va continuer avec les mises en orbite récentes de Mars Atmos-
pheric and Volatiles Evolution (NASA, 2014) et de Mars Orbiter Mission (ISRO, 2014), et
les arrivées futures des robots Interior Exploration using Seismic Investigations (NASA,
2015), Curiosity 2 (NASA, 2020) et les deux engins de la mission ExoMars (un orbiteur
en 2016, un robot en 2018, ESA). Ces missions ont produit, produisent toujours ou pro-
duiront des énormes quantités de données qui ont déjà révolutionné nos connaissances
scientifiques de la planète Mars. La compréhension de Mars et de son histoire commence
par la caractérisation de son état actuel. Durant cette thèse, nous nous sommes concen-
trés sur deux aspects contemporains de la surface de Mars qui sont la conséquence de
son évolution : les propriétés thermo-physiques et l’hydratation à l’échelle globale. Les
propriétés thermo-physiques donnent des indices sur la nature des matériaux et sur les
assemblages. Elles résultent de l’action des agents d’érosion tout au long de l’histoire de
la surface. L’hydratation de la surface est elle à l’interface entre les différents réservoirs
d’eau et est donc partie prenante du cycle de l’eau que connait la planète, bien qu’elle soit
très peu caractérisée jusqu’à maintenant.
Afin d’étudier ces deux propriétés, nous avons combiné une approche orbitale, prin-
cipalement avec le spectro-imageur OMEGA (Observatoire pour la Minéralogie, l’Eau,
les Glaces et l’Activité, 0.36 - 5.1 µm) qui observe la surface de Mars depuis plus de
10 ans, et in situ, à l’aide des données du robot Curiosity directement à la surface. Ces
deux mesures sont complémentaires car les données de Curiosity permettent une excel-
lente résolution temporelle et celles d’OMEGA autorisent une étude globale à l’échelle
kilométrique. Les données d’OMEGA ont été déterminantes pour l’établissement du para-
digme historique de Mars (notamment sur les questions de compositions minéralogiques)
mais la partie grande longueur d’onde (2.7 - 5.1 µm) de l’instrument n’avait été que peu
étudiée jusqu’ici. Cette gamme spectrale représente une nouveauté dans les études ther-
miques de la surface de Mars, habituellement réalisées dans l’IR thermique (> 8 µm). De
plus, l’orbite elliptique depuis laquelle observe OMEGA fournit un échantillonage spatio-
temporel sans précédent (notamment en heures locales), à la fois plus complexe et plus
riche ques les données des spectromètres dans l’IR thermique qui sont tous sur des orbites
héliosynchrones. Au moyen de simulations du climat martien et des échanges d’énergie
(développées au Laboratoire de Météorologie Dynamique), paramétrisé avec attention,
nous avons cherché à quantifier les propriétés thermo-physiques de la surface de Mars
à partir des mesures de température d’OMEGA de manière similaire à ce qui a été fait
pour analyser les données des spectromètres dans l’infrarouge thermique spécifiquement
dédiés à la mesure de température de surface. Nous verrons que l’étude thermo-physique
des températures de surface d’OMEGA confirme les cartographies précédentes et permet
grâce à ses atouts de mettre en évidence pour la première fois certaines inhomogénéités
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locales. Cette méthode a été adaptée aux mesures de température de surface réalisées par
l’instrument REMS (Rover Environmental Monitoring Station) à bord de Curiosity, arrivé
sur Mars pendant cette thèse et dont l’excellent résolution temporelle (~1 Hz) permet une
caractérisation fine du comportement thermique.
L’autre interêt majeur des mesures spectroscopiques d’OMEGA entre 2.7 et 5.1 µm
est la présence systématique d’une large absorption dans la zone de 3 µm, causée par
les molécules d’eau et les groupements hydroxyl dans les matériaux de la surface. La
surface de Mars est ainsi hydratée de manière globale, mais ce réservoir d’eau est l’un
des moins bien caractérisés actuellement : son origine et sa nature restent mal contraintes.
Nous avons réalisé une analyse globale du signal de l’hydratation des données OMEGA,
en s’appuyant notamment sur de récentes et nombreuses expériences en laboratoire pour
relier l’absorption à 3 µm au contenu en eau des matériaux. Nous avons également fait
intervenir des simulations climatiques du cycle de l’eau et les résultats des missions in
situ Phoenix et Curiosity, afin de de caractériser la mobilité temporelle de l’hydratation
de la surface et de favoriser un processus d’implémentation de l’eau dans les matériaux à
la surface de Mars.
Le premier chapitre propose une introduction générale aux principales questions scien-
tifiques de la planétologie de Mars. Ces questions se situent globalement très en amont
des réalisations de cette thèse et leur énoncé sera ainsi surtout utile aux profanes de cette
planète. Un scénario (non exhaustif) de son histoire est brièvement énoncé, puis les pro-
cessus climatiques et physiques qui affectent directement les propriétés du sol martien
étudiées dans cette thèse sont ensuite présentés. Une brève revue des découvertes scienti-
fiques relatives aux thèmes de cette thèse est également établie.
Notre étude de la planète est conduite à l’échelle globale et les sources de données
utilisées et/ou analysées durant cette thèse sont présentées dans le second chapitre. Le
principe physique de la mesure spectroscopique dans l’infrarouge ainsi que les caractéris-
tiques des données OMEGA y sont abordés. Les données in situ REMS et leur couplage
avec les données orbitales sont ensuite décrits en détail.
Le chapitre 3 détaille la méthode de calcul des propriétés thermo-physiques à partir de
données de température de surface couplées à un modèle de calcul d’équilibre dynamique.
Cette méthode est appliquée dans ce chapitre aux données OMEGA pour fournir des
études locales puis une carte globale. En adaptant ces outils, les températures de surface
mesurées par REMS de manière quasiment continue sont modélisées et comparées aux
mesures orbitales dans la chapitre 4.
Enfin, l’étude de l’hydratation à partir de données spectroscopiques est détaillée dans
le chapitre 5. Après une revue des théories et des expériences de l’hydratation des ma-
tériaux, une paramétrisation de l’hydratation est appliquée aux données OMEGA, ce qui
permet d’obtenir une étude globale des variations spatio-temporelles de l’hydratation de
la surface de Mars. Ces analyses nous permettent contraindre sa nature et son origine.
Chapitre 1
Mars aujourd’hui, produit de son
histoire
A bien des égards, Mars n’est pas la planète morte que l’on imagine parfois. Avec
Titan, une lune de Saturne à la chimie exotique, Mars est en effet l’astre le plus proche de
la Terre de part la nature et la diversité des processus s’y étant déroulés et dont certains
sont encore actifs. La surface de notre plus proche voisine, Vénus, n’est pas directement
visible depuis l’espace en raison de la très dense atmosphère de cette planète (100 fois
plus que celle de la Terre) et la surface de la Terre est en permanence cachée à environ
50 % par les nuages. L’atmosphère de Mars, environ 150 fois moins dense que celle de
la Terre, a aussi l’avantage d’être favorable aux observations, ce qui rend la surface Mars
plus simple à étudier que celle de la Terre depuis l’espace (une fois l’orbite martienne
atteinte !). Depuis 1960, 37 missions (satellites et/ou atterrisseurs) ont été envoyées vers
Mars. Bien que 21 de ces missions aient échoué, ne renvoyant aucune donnée scientifique,
la quantité d’observations qu’elles ont recueillies font d’ores et déjà de la planète Mars un
objet à part dans l’histoire de l’exploration du système solaire et une contributrice impor-
tante à la compréhension de l’histoire du Système Solaire et de la Terre. L’exploration de
Mars continue : à l’heure où ces lignes sont écrites, 5 satellittes sont en orbite autour de
Mars (Mars Odyssey, Mars Reconnaissance Orbiter, Mars Atmospheric and Volatile Evo-
lution de la NASA, Mars Express de l’ESA et Mars Orbiter Mission de l’agence spatiale
indienne) et deux robots mobiles, Opportunity et Curiosity, en explorent la surface.
Vénus, la Terre et Mars se sont formées au même moment, en l’espace d’une centaine
de million d’années il y a ~4.5 milliard d’années. Les trois planètes ont pourtant évolué de
manière très différentes : Vénus a toujours son atmosphère d’antan (~100 bars de CO2),
la Terre a stocké la sienne dans les roches et la vie y a ajouté du dioxygène, alors que
Mars en a perdu une grande partie assez tôt dans son histoire. Une différence majeure
entre Mars et la Terre (et Vénus) est également la taille (voir figure 1.1). De part son
rayon planétaire presque deux fois plus petit que celui de la Terre, Mars ne représente que
~10.7 % de la masse de notre planète. Cette différence a eu des conséquences thermiques
très concrètes qui ont façonné l’histoire de la planète : sa jeunesse turbulente et son lent
déclin d’activité n’y sont pas étrangers. Sur Terre, la tectonique des plaques et l’impor-
tante érosion recyclent et altèrent en permanence les matériaux présents à la surface, si
bien que les archives géologiques de notre planète sont assez limitées dans le temps. Une
grande portion de la surface de Mars comprend elle des terrains datant parfois de plus de 4
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milliards d’années, qui représentent ainsi des témoins uniques de la jeunesse des planètes
telluriques et du Système Solaire. On peut dire que, dans une certaine mesure, l’histoire
ancienne de la Terre est lisible sur Mars.
Si des phénomènes journaliers et saisonniers se déroulent aujourd’hui à la surface et
dans l’atmosphère de Mars (dont l’étude fournit un mirroir utile à la compréhension de
leurs équivalents terrestres), les terrains les plus anciens indiquent que la planète a été bien
plus active dans sa jeunesse, avec une atmosphère plus dense et probablement de grandes
étendues d’eau, liquide et/ou gelée. Les conditions à l’intérieur et à la surface de Mars ont
ainsi drastiquement évolué depuis 4 milliards d’années. En tant que planète tellurique (ro-
cheuse et magmatique), Mars, comme la Terre, est globalement une planète sèche, pauvre
en volatiles (par exemple, toute l’eau de la Terre ne représente que 0.023% de sa masse et
0.17% de son volume). De nos jours, bien que les conditions à la surface de Mars soient
très sèches, il neige dans l’atmosphère de Mars, les hautes latitudes sont chaque année
recouvertes par du givre d’eau et les deux pôles sont recouverts de couches kilométriques
de glace d’eau. Malgré le fait que l’eau liquide ne soit pas stable à la surface de Mars
(elle y bout en raison de la faible pression atmosphérique, l’eau passe ainsi directement
de l’état de vapeur dans l’atmosphère à l’état solide à la surface, et vice-versa), plusieurs
indices géologiques nous indiquent que Mars a probablement connu plusieurs épisodes
durant lesquels de l’eau liquide a coulé à sa surface, de manière pérenne ou transitoire.
On ne sait pas ce qu’est devenue toute cette eau : s’est-elle échappée dans l’espace, est-elle
séquestrée en profondeur, dans un aquifère, un pergélisol, ou piégée dans des minéraux ?
FIGURE 1.1 – Vénus, la Terre et Mars à l’échelle.
Ce chapitre propose une introduction générale aux résultats de l’exploration planéto-
logique de Mars (section 1.1), notamment de son passé aqueux (section 1.2) et de la chro-
nologie de son histoire géologique (section 1.3). On se focalise ensuite sur les processus
dynamiques s’y déroulant de nos jours (section 1.4), la lithologie du sous-sol (section 1.5)
et l’inventaire en eau de la planète (section 1.6). Ce contexte général permet d’introduire
les thématiques du travail de recherche effectué durant cette thèse (section 1.7).
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1.1 Bref portrait de Mars
Lorsque la première phase du processus d’accrétion est terminée, eniron 10 à 100 mil-
lions d’année après l’allumage du Soleil (il y a ~4.5 milliard d’années, Ga), de nombreux
planétoïdes rocheux, briques élémentaires des planètes telluriques, occupaient la zone
interne du Système Solaire. L’histoire des quatre planètes telluriques (Mercure, Vénus,
Terre et Mars) commence lorsque ces derniers planétoïdes finissent de fusionner. Pour le
système Terre, le dernier évènement majeur de cette période est le vraisemblable impact
catastrophique (un bolide de la taille de Mars aurait percuté la proto-Terre) qui donna
naissance à notre planète et à son satellite naturel. Sur Mars, la plus ancienne trace géolo-
gique de cette période est probablement la « dichotomie » globale de topographie causée
par un impact très violent d’un planétoïde aux hautes latitudes de l’hémisphère nord de
Mars. On peut voir sur la figure 1.2 qu’il y a de nos jours une différence d’altitude de plus
de 5 km de part et d’autre de la dichotomie.
A cette époque, les bombardements cataclysmiques deviennent plus rares et les pla-
nètes telluriques forment leurs atmosphères primitives, par dégazage de volatiles présents
en grandes quantités dans le magma. Mars a originellement dégazé 10 à 40 bar de CO2,
entre 0.1 et 0.3 bar de N2 et une quantité d’eau équivalente à une couche globale de 0.5
à 1 km d’H2O (Carr, 1986; Tian et al., 2009; Lammer et al., 2013). Sur Terre, l’essentiel
du CO2 a été stocké dans des roches (les carbonates) après sa dilution dans les océans et
la vie a ensuite porté la part d’O2 à environ 20%. Dans le cas de Vénus, il est probable
qu’elle ait gardé son atmosphère primitive jusqu’à nos jours et on peut ainsi se demander
ce qu’elle est devenu sur Mars où la pression à la surface n’est que de quelques mbar ac-
tuellement. Durant ses premières centaines de millions d’années, l’activité du Soleil était
plus chaotique que de nos jours. Le flux de rayons ultraviolets (UV) et de rayons X qu’il
émettait était plus énergétique et son vent solaire plus dense qu’aujourd’hui (par exemple,
20 fois plus d’UV il y a 4.1 Ga qu’aujourd’hui). A cette époque, le Soleil a ainsi pu éroder
les atmosphères planétaires. La petite taille de Mars a aussi pour conséquence que la vi-
tesse de libération (la vitesse qu’il faut avoir pour s’échapper à son attraction) est faible et
donc malgré son éloignement du Soleil, les processus d’érosion spatiale de l’atmosphère
ont été efficaces sur Mars (Chassefière and Leblanc, 2004). La perte de l’atmosphère pri-
mordiale de Mars a en effet pu être très rapide : durant les premières centaines de millions
d’années du Soleil, 1 bar de gaz carbonique sur Mars s’échappait en 1-10 millions d’an-
nées (Tian et al., 2009; Lammer et al., 2013). Ainsi, les 40 bars théoriques de CO2 de la
jeune Mars seraient perdus dans l’espace en moins de 50 Ma. Cependant, le CO2 a pro-
bablement été libéré graduellement par le volcanisme tout au long de l’histoire de Mars,
si bien que des conditions avec une atmosphère plus dense qu’aujourd’hui aurait pu per-
sister sur des temps courts, notamment lorsque le flux UV du jeune Soleil a commencé
à décroître (il ne valait plus que 10 fois sa valeur actuelle il y a 3.7 Ga). L’importance
précise de l’échappement de l’atmosphère primitive de Mars reste encore mal connue, et
dépend notamment de l’état magnétique de la planète dans sa jeunesse (Chassefière et al.,
2007). La nouvelle mission MAVEN de la NASA, arrivée en septembre 2014 en orbite
autour de Mars, devrait apporter plus de contraintes sur les processus d’érosion spatiale
des atmosphères planétaires.
La Terre est protégée du vent solaire grâce à son champ magnétique, généré par sa
dynamo interne. Les dynamos planétaires sont régies par la loi d’induction : l’évolution
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d’un champ magnétique dépend de la nature du fluide qui y baigne (degré de conduction)
et surtout de la vigueur des mouvements au sein de ce fluide (Stevenson, 2010). De part
leurs propriétés physico-chimiques, les coeurs liquides des planètes telluriques (composé
à ~80-85% de fer, ~5% de nickel et ~10-15% d’éléments plus légers comme le soufre
dans le cas de la Terre) génèrent ainsi des champs magnétiques grâce à la rotation des pla-
nètes et aux différences de température au sein du noyau. De nos jours, Mars ne possède
pas de dynamo interne générant un champ magnétique. Les observations depuis l’orbite
nous ont cependant informés que certaines portions de la croûte martienne dispose d’une
magnétisation rémanente (Lillis et al., 2004; Arkani-Hamed, 2004). Lorsque le magma
refroidit et que sa température passe sous la température dite de Curie (~700°C pour la
magnétite), les minéraux magnétiques en son sein s’orientent dans le sens du champ ma-
gnétique environnant. Si le champ magnétique est cohérent (comme à la surface d’une
planète avec une dynamo active), tous les minéraux magnétiques sont ainsi orientés dans
la même direction. Quand l’ensemble du magma s’est solidifié, la roche est alors aiman-
tée et produit un champ magnétique : on parle de magnétisation rémanente ou fossile. Les
magnétisations rémanentes de la croûte de Mars sont cohérentes (elles pointent vers des
pôles magnétiques), ce qui indique qu’une dynamo a été active à l’intérieur de Mars par
le passé. Les corps sans atmosphère, comme la Lune et les astéroïdes, voient leur surface
lentement modifiée par l’action du vent solaire dont les particules énergétiques sont de
puissants agents d’érosion. La surface de la Lune est ainsi recouverte d’une couche de
plusieurs cm de poussière très fine dans laquelle les astronautes d’Apollo ont laissé leurs
traces de pas. L’atmosphère de Mars reste toutefois assez dense pour inhiber cette érosion.
La poussière aujourd’hui à la surface de Mars est issue de processus endogènes.
La densité des cratères d’impact sur les surfaces planétaires permet de les dater : les
surfaces les plus cratérisées sont les plus anciennes. La relation entre la densité et la
distribution en taille des cratères d’impact et l’âge des surface a pu être établie grâce aux
mesures des âges radiométriques des roches lunaires rapportées sur Terre par les missions
LUNA et APOLLO (Stöffler and Ryder, 2001). Cette relation, valable pour la Lune, a
pu être étendue à l’ensemble du système interne (Neukum et al., 2001) et à Mars en
particulier (Hartmann and Neukum, 2001). Les âges obtenus avec cette méthode pour les
derniers terrains martiens magnétisés varient entre ~4.1 Ga (Lillis et al., 2013) et ~3.6
Ga (Milbury et al., 2012, et ~3.77 Ga pour Langlais et al., 2012), soit avant ou après
le bombardement massif tardif (LHB pour « Late Heavy Bombardment ») qu’a connu le
système solaire interne (Gomes et al., 2005). Le comptage des cratères a ainsi permis
d’identifier trois ères majeures dans l’histoire de Mars : le Noachien (entre ~4.1 et ~3.7
Ga), l’Hespérien (entre ~3.7 et 3.0 Ga) et l’Amazonien (de ~3 Ga à nos jours). L’âge
relatif des terrains aujourd’hui exposés à la surface de Mars est indiqué sur la figure 1.2,
issue du long travail de cartographie géologique de Tanaka et al. (2014).
1.2 Passé aqueux
On peut trouver dans Carr and Head (2010) une revue détaillée de l’histoire géolo-
gique de Mars. Les traces du passé aqueux de Mars sont principalement de deux natures :
minéralogiques et géomorphologiques. Des phyllosilicates (argiles) et des sulfates ont été
identifiés à la surface de Mars (Poulet et al., 2005; Gendrin et al., 2005), notamment grâce
à l’imagerie hyperspectrale. Un exemple est montré sur la figure 1.3 dans le cratère Gale
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FIGURE 1.2 – Carte globale des époques de formation des terrains exposés à la surface de
Mars (en haut), extraite de Tanaka et al. (2014). Les terrains datant de l’Amazonien sont
représentés en jaune/orange, ceux de l’Hespérien en bleu/vert et ceux du Noachien en
rouge/rose. Les trois ères sont subdivisées en plusieurs périodes : (e pour early (ancien),
m pour middle (milieu) et l pour late (récent). En bas, topographie cartographiée par le
Mars Orbiter Laser Altimeter (MOLA, Smith et al., 2001). On voit que les terrains les
plus cratérisés, situés au sud de la dichotomie, sont les plus anciens.
où se trouve Curiosity. Avec la détection d’autres minéraux hydratés (Carter et al., 2013),
ils nous indiquent que les matériaux volcaniques ont été en partie altérés par de l’eau
sous forme liquide par le passé. La composition précise des minéraux renseigne sur les
conditions physico-chimique lors de leur dépôt. La distribution des minéraux hydratés en
fonction de l’âge des terrain a conduit Bibring et al. (2006) à proposer une chronologie
martienne fondée sur la minéralogie : l’ère la plus ancienne, nommée Phyllosian, voit la
formation de phyllosilicates, puis le Theiikian (du grec pour soufre) est caractérisé par une
acidification des conditions (changement climatique) conduisant à la précipitation de sels
(sulftates). Durant la période actuelle, le Siderikian (du grec pour fer), l’activité sédimen-
taire est réduite et la surface s’oxyde lentement sous l’effet de l’atmosphère (peroxyde
d’hydrogène), donnant à Mars sa couleur rouge.
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FIGURE 1.3 – a) Détection de minéraux hydratés (en haut) dans les dépôts stratifiés à la
base du Mont Sharp dans le cratère Gale (Poulet et al., 2014). Ces dépôts représentent la
cible scientifique principale du robot Curiosity. b) Photo prise par Curiosity (en 2012) de
ces dépôts stratifiés.
Les portions anciennes de la surface de Mars comportent des réseaux de vallées pro-
fonds et dendritiques (semblables aux réseaux de drainage de la Terre), indiquant que de
l’eau a coulé de manière pérenne au moins au Noachien et de manière intermittente du-
rant l’Hespérien (Carr, 1996; Fassett and Head, 2008; Barnhart et al., 2009; Hynek et al.,
2010) et qu’il a même probablement plu (Mangold et al., 2004). Des paléolacs alimentés
par ces réseaux de vallées ont été identifiés dans des cratères d’impact grâce à la miné-
ralogie, aux lignes de rivage, ou à la morphologie sous-marrine des deltas (par exemple
Dehouck et al., 2010; Wray et al., 2011). Les deltas fossilisés (en relief inversé), dont
les plus gros sont répertoriés dans Kraal et al. (2008a), sont nombreux sur Mars (voir
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par exemple Moore and Howard, 2005; Mangold et al., 2012b). Certains indiquent que
les évènements qui les ont formé étaient très rapides (Kraal et al., 2008b), des coulées
catastrophiques (résurgence d’un aquifère, fonte des neiges) se déroulant épisodiquement
jusqu’à l’Amazonien (Hauber et al., 2013). Le cratère Gale présente des exemples de plu-
sieurs cônes alluviaux récents (Hespérien voire Amazonien), traces d’un environnement
fluviatile (Palucis et al., 2014). La surface de Mars présente d’autres indices d’écoulement
soudains : les chenaux de débacle, creusés rapidement par d’importants débits d’eau. Cer-
tains recoupent des coulées de lave de l’Amazonien (Mouginis-Mark, 1990). Les sources
de ces évènements catastophiques sont localisées et ponctuelles (par exemple, Mangold
and Howard, 2013), et sont le résultat de la fonte de la cryosphère locale (par intrusion de
magma ou impact proche) ou la libération d’un aquifère sous-terrain.
Les morphologies glaciaires et périglaciaires sont nombreuses à la surface de Mars,
surtout entre 30 et 50° de latitude (Berman et al., 2009; Levy et al., 2014). On observe à
ces latitude des cratères sur piedestal (« pedestal craters »), indiquant que le sous-sol était
gelé lors de l’impact (Kadish and Head, 2011b,a, 2014). Certains cratères et certaines
vallées ont également été remplis par un fluide visqueux, probablement de la glace et
ont ainsi des morphologies similaires à celles des glaciers terrestres couverts de débris.
Les hautes latitudes sont fréquemment recouvertes de craquelures polygonales (1-10m)
causées par des contractions lors du gel du sous-sol, formant du pergélisol. Des traces de
glaciers passés sont trouvées jusqu’aux latitudes équatoriales, sur les pentes des grands
volcans (Forget et al., 2006; Head and Weiss, 2014; Kadish et al., 2014).
Un volume d’eau équivalent à une couche globale de 500 m à 1 km (GEL, pour global
equivalent layer) est nécessaire pour former les morphologies sus-citées (Lasue et al.,
2013). Sur Terre, le volume total d’eau représente une GEL de ~2.7 km à la surface. Si
le climat de la jeune Mars était froid comme le laisse penser la probable faible pression
atmosphérique, cette eau était globalement gelée (en surface) et pouvaient être liquide
localement à la faveur des conditions hydrothermales, magmatiques ou géothermiques.
Dans un passé plus récent (< 10 millions d’années), Mars a connu des âges glaciaires
impliquant une couche de glace au moins décamétrique jusqu’à 30° de latitude (Head
et al., 2003), montrant qu’au moins une partie de l’inventaire total d’eau de la planète est
mobile sur ces échelles de temps
1.3 Chronologie
Mars a un enregistrement unique de processus de planète jeune, portant sur de grandes
étendues les traces de plusieurs époques d’il y a 3 à 4 milliards d’années. Cet enregistre-
ment géologique est depuis figé, seulement modifié par une activité sporadique et limitée à
la surface. Cette caractéristique fait de Mars un laboratoire unique pour étudier et retracer
les processus planétaires. La Terre ne comporte en effet aucun enregistrement compa-
rable, la surface de Vénus est agée de ~230 millions d’années (Le Feuvre, 2008) et la
Lune n’a pas connu autant de diversité que Mars. Un maillon des histoires planétaires est
ainsi lisible sur Mars, expliquant l’énorme effort d’exploration de cette planète qui a été
conduit depuis plus de 50 ans.
La figure 1.4 présente une vue schématique de la chronologie des processus actifs sur
Mars. Suite au changement majeur entre le Noachien et l’Hespérien, l’eau liquide était
moins stable et les réservoirs (gelés) ont été moins fréquemment réactivés lors d’évène-
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FIGURE 1.4 – Chronologie schématique de la géologie martienne. Les époques géolo-
giques et minéralogiques sont indiquées en haut et les âges absolus en bas. Figure modi-
fiée d’après Ehlmann et al. (2011).
ments catastrophiques, creusant épisodiquement et localement les chenaux de débâcle.
Cette figure illustre la diversité des processus endogènes et exogènes qu’a connu Mars.
La surface de Mars et les propriétés physiques (et thermo-physiques) de ses matériaux
en portent les traces jusqu’à nos jours. Bien qu’il y ait eu jusqu’à récemment (quelques
dizaines de Ma) des épisodes magmatiques déposant des laves à la surface (Hauber et al.,
2013), les taux d’érosion ont globalement été très faibles durant tout l’Amazonien, limi-
tés à l’érosion mécanique (surtout éolienne), à la lente oxydation de la surface (tous deux
formant la couche de poussière qui est à la surface de nos jours), à quelques épisodes
glaciaires et localement à la réactivation de réservoirs d’eau enfouis.
Le taux d’érosion à la surface de Mars, comparable au Noachien à celui prévalant de
nos jours dans les régions les plus arides sur Terre, a brutalement chuté à la transition vers
l’Hespérien : les cratères Hespérien sont bien mieux préservés et les réseaux de vallées
moins creusées que leurs équivalents Noachiens (Mangold et al., 2012a; Ansan and Man-
gold, 2013; Bouley and Craddock, 2014). Une des possibles causes de ce changement
climatique est l’arrêt tardif de la dynamo martienne. La minéralogie de la surface devient
dominée par les sulfates à l’Hespérien, indiquant l’importance du volcanisme pour cette
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période. Le flux UV du jeune Soleil a diminué d’un facteur 2 entre le début et la fin du
Noachien, permettant peut-être aux importants volumes de gaz issus du volcanisme au
Noachien et à l’Hespérien de persister plus longtemps qu’avant.
1.4 Dynamique climatique
FIGURE 1.5 – Image de Mars prise le 28 Septembre 2014 à une altitude de 74500 km
par le nouveau venu en orbite martienne Mars Orbiter Mission (« MOM ») de l’agence
spatiale indienne (Indian Space Recherche Organisation, ISRO)
Les images de la planète Mars (comme celle présentées en figure 1.5) montrent une
planète brune, avec des régions plus sombres que d’autres. On peut voir aussi des fronts
de tempêtes de poussière (ce phénomène est détaillé dans la section 2.3.3) et des nuages
dans l’atmosphère. L’aspect de Mars évoque ainsi des processus climatiques similaires
à ceux de la Terre. Le jour martien, nommé « sol », dure environ 24 H et 37 minutes et
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une année martienne dure ~668.7 sols. Son obliquité (l’inclinaison de l’axe de rotation
par rapport au plan de l’écliptique) est actuellement d’environ 25° (contre ~23.5° pour
la Terre), ce qui lui confère quatre saisons comparables à celles de la Terre, bien que
l’excentricité de son orbite autour du Soleil (~0.09, contre 0.01 pour la Terre) introduise
une asymétrie saisonnière entre les deux hémisphères : l’été de l’hémisphère nord est
plus long de 24 sols que l’été de l’hémisphère sud. Mars étant au plus proche du Soleil
(à la périphélie) durant l’été de l’hémisphère sud, celui-ci est également plus chaud que
l’été de l’hémisphère nord. On ne définit pas de mois martiens comme dans le calendrier
terrestre. Pour se repérer dans les saisons, on utilise la longitude solaire (« Ls » ) qui prend
des valeurs entre 0 et 360° (une année correspond à une rotation de 360° autour du Soleil).
La valeur Ls=0° est fixée arbitrairement à l’équinoxe du printemps de l’hémisphère nord.
Le solstice d’été de l’hémisphère nord correspond à 90° de Ls et coincide avec l’aphélie
de l’orbite (Mars est alors au plus loin du Soleil). L’équinoxe d’automne de l’hémisphère
nord correspond au Ls 180° et le solstice d’hiver (qui coincide avec la périphélie) au Ls
270°.
Mars est globalement une planète froide (la température d’équilibre avec le chauf-
fage solaire est de ~210 K, soit -63°C) car l’effet de serre est très limité en raison de la
faible pression atmosphérique (autour de 10 mbar). Beaucoup de processus se déroulent à
l’échelle d’un sol : la température de la surface peut varier de plus de 100 degrés (selon les
propriétés thermo-physiques des matériaux), des nuages peuvent se former, la poussière
peut être transportée depuis la surface jusqu’à la haute atmosphère (>30 km), des glisse-
ments de terrains et des avalanches peuvent se produire. A l’échelle des saisons, environ
20% du CO2 atmosphérique condense aux pôles, agissant comme un tampon thermique à
~145 K. La vapeur d’eau atmosphérique condense également aux hautes latitudes (entre
180 et 210 K selon la pression locale), recouvrant chaque année la surface de givre. Les
dunes peuvent se déplacer jusqu’à plusieurs dizaines de mètres par année et la lente oxy-
dation de la surface par l’atmosphère se poursuit (on peut trouver une revue de ce sujet
dans Encrenaz et al., 2012), de même que l’érosion éolienne (estimée à 10 - 20 µm par an
pour les hauts terrains de l’hémisphère sud sur le dernier milliard d’année par Armstrong
and Leovy, 2005).
La poussière (micrométrique) se déplace au gré des vents et s’accumule préférentiel-
lement dans certaines régions. La distribution de la poussière est assez mal connue et une
très fine couche pourrait bien recouvrir l’ensemble de la surface. La figure 1.6 présente
une cartographie globale de la distribution de la poussière à la surface de Mars (Ody et al.,
2012). On voit que les régions qui sont claires sur la figure 1.5 le sont à cause de la pous-
sière présente à la surface qui peut constituer une couche de plusieurs mètres d’épaisseur
à certains endroits (Christensen, 1986).
A l’échelle de plusieurs années (entre les missions des années 70 et aujourd’hui),
la poussière est retirée de certaines zones et d’autres en sont recouvertes (Vincendon
et al., 2014). Nous aborderons ces changements dans la section 3.1.2. Il apparaît toutefois
évident que la distribution de cette phase micrométrique va affecter les deux paramètres
physiques de la surface qui sont étudiées dans cette thèse (inertie thermique et hydrata-
tion).
Les observations des instruments scientifiques contribuant à l’étude de Mars, que l’on
nomme « données » dans ce manuscrit, sont toutes des mesures physiques individuelles
d’un système complexe à un instant T. Par exemple, la lumière que mesure une caméra
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FIGURE 1.6 – Distribution globale du couvert de poussière à la surface de Mars (Ody
et al., 2012). Les couleurs rouges indiquent les régions poussièreuses et les bleues corres-
pondent aux régions relativement libres de poussière.
en orbite est une information intégrée (provennant du soleil, réfléchie par la surface vers
l’objectif et ayant interragit avec l’atmosphère sur les deux trajets). Toutes les observa-
tion sont ainsi affectées par l’état précis du système. Une des composantes essentielles
de l’exploration de Mars est de pouvoir répéter les mesures individuelles : avec le même
instrument, ou la même procédure à chaque longueur d’onde, ou avec différents types
d’instruments plus sensibles à certains composants du système. En confrontant ce grand
nombre de donnée avec des modélisations physiques du système (qui sont d’abord très
simples, juste des équations pleines de bon sens), on peut déjà mettre en évidence des
caractéristiques essentielles du système martien comme la températue de sa surface ou
l’opacité de son atmosphère. On parle alors de traitement de données, étape primordiale
pour extraire des données brutes et integrées les informations relatives aux différents com-
posants du système complexe.
Il est possible de simuler numériquement le système climatique martien à l’aide de
modèles climatique globaux (GCM pour « Global Climate Model ») qui ont été déve-
loppés conjointement à ceux utilisés pour simuler le climat de la Terre, notamment au
Laboratoire de Météorologie Dynamique (LMD de l’Institut Pierre Simon Laplace). Les
lois physico-chimiques qui régissent les mouvements et les échanges d’énergie clima-
tiques sont en effet les mêmes pour les deux planètes. Depuis les débuts des travaux de
modélisation climatique, le climat martien a été un véritable laboratoire car il est un peu
plus simple que celui de la Terre. Les composants du système (surface, atmosphère) et ses
conditions (pression, température) sont eux différents de ceux de la Terre, et leur nature et
quantification ont pu être contraintes par les données. Les modélisations climatiques sont
ainsi des outils physiques paramétrisables à un cas en particulier (l’état initial du système
modélisé) qui permettent par comparaison aux données de mettre en évidence ce qui reste
à comprendre.
Le principal forçage (c’est-à-dire le facteur d’évolution) du système climatique mar-
tien est l’ensoleillement : c’est le principal apport d’énergie à la planète (en valeur absolue
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FIGURE 1.7 – Schéma simplifié du bilan radiatif (échanges d’énergie) du climat martien.
et en variation diurne et saisonnière) et tout son système climatique y répond. La figure
1.7 propose une vue schématique très simplifiée du trajet de l’énergie radiative du Soleil
et de ses interactions avec les composants du climat martien. De l’énergie est distribuée
à toutes les composantes : atmosphère, aérosols et nuages, surface. Ainsi, le chauffage
solaire de l’atmosphère, couplée au mouvement d’ensemble (la rotation de la planète),
donne naissance à la circulation amtosphérique qui obéit aux lois de la dynamique des
fluides. La quantité de poussière déposée à la surface et en suspension dans l’atmosphère
est le résultat de l’action de ces vents. La poussière fournit elle-même des noyaux pour
la formation de nuages (d’eau ou de gaz carbonique). Les principaux composants du sys-
tème climatique martien sont résumés schématiquement sur la figure 1.8. On voit qu’ils
sont tous inter-connectés. La température de la surface dépendra par exemple de la vitesse
de réponse des matériaux de la surface (leur inertie thermique) par rapport aux apports ra-
diatifs de toutes ces composantes : de la quantité d’énergie solaire reçue (la latitude, la
saison, l’heure locale) aux processus de redistribution de cette énergie dans l’atmosphère.
Les modèles climatique comme celui du GCM du LMD (Forget et al., 1999) permettent
de simuler dynamiquement toutes ces interactions au moyen de lois physiquo-chimiques
universelles et pourvu que la paramétrisation des composantes soit réaliste (elle sera dé-
taillée dans la section 3.1.1).
Les climats des planètes telluriques sont affectés par les oscillations de leurs para-
mètres orbitaux (l’obliquité, l’excentricité de leur orbite et la saison de l’apoapse), nom-
més cycles de Milankovich. Si les obliquités de la Terre et de Mars sont aujourd’hui
proches, les deux planètes ont connu des conditions différentes dans un passé récent (Head
et al., 2003) : par exemple, l’âge glaciaire d’il y a 20 000 ans sur Terre et les époques ayant
laissé les structures glaciaires sur Mars aux moyennes latitudes. L’étude des paramètres
orbitaux montre que les variations d’obliquité sont plus importantes pour Mars que pour
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FIGURE 1.8 – Schéma simplifié des différents acteurs du système climatique mar-
tien. Cette figure est modifiée d’après une présentation d’Ehouarn Millour du LMD
(http://wtk.gfd-dennou.org/2013-02-04/millour/pub).
la Terre (Laskar et al., 2004). L’obliquité martienne varie de 20 à 30° avec une période
d’environ 120 000 ans et la valeur la plus probable sur l’ensemble de l’histoire de Mars est
41.8 °, soit près du double d’aujourd’hui. La probabilité que l’obliquité de Mars ait atteint
60° au cours du dernier milliard d’année est de 63 %. Les prédictions sont probabilistes
car le système orbital est chaotique au-delà de ~20 millions d’années.
Lorsque l’obliquité varie, la quantité d’énergie reçue en moyenne sur une année à une
latitude donnée varie. Lorsque l’obliquité est élevée, les pôles reçoivent en moyenne an-
nuelle plus d’énergie solaire, ce qui peut mobiliser leurs réservoirs d’eau et de CO2 et
les redistribuer aux basses latitudes (les pièges froids se déplacent, formant les anciens
glaciers à la base des volcans notamment, Forget et al., 2006). Les pôles reçoivent plus
d’énergie sur une année que les latitudes équatoriales à partir de ~54° d’obliquité. Les
bilans des cycles présentés sur la figure 1.8 sont alors modifiés en conséquence. Les deux
pôles présentent des dépôts de glace finement stratifiés (Polar Layered Deposits, PLD
dans la littérature), indiquant des différentes conditions lors de leur sedimentation (no-
tamment de la quantité de poussière), et qui ont été interprétés comme ayant été déposés
à différentes conditions d’obliquité. Un réservoir de CO2 enfoui dans les dépôts stratifiés
du pôle sud a récemment été détecté dans des observations radar (Phillips et al., 2011).
Si ce réservoir était relâché dans l’atmosphère, comme il pourrait l’être en cas de période
prolongée de forte obliquité, il ferait presque doubler la pression atmosphérique actuelle.
Les modélisations climatiques indiquent alors que l’activité atmosphérique serait bien
plus conséquente qu’aujourd’hui : plus de poussières en suspension et de tempêtes, un
cycle de l’eau jusqu’à 100 fois plus important et l’eau liquide pourrait être localement
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FIGURE 1.9 – Représentations schématique de l’activité climatique de Mars en fonction
de l’obliquité. Figure modifiée d’après Forget (2014).
bien plus stable (Forget, 2014). Les changements climatiques majeurs induits par les va-
riations d’obliquité dont nous venons de parler sont finalement représentés sur le schéma
de la figure 1.9.
1.5 Du mégarégolite à la surface
Les matériaux à la surface de Mars forment ce que l’on appelle un « régolite ». L’uti-
lisation du mot « sol » ou « sous-sol », utilisé pour parler du régolite de la Terre, implique
que les matériaux aient subi une altération par des agents biologiques, ce qui n’est a priori
pas le cas pour les matériaux à la surface de Mars ou de la Lune. On parlera ainsi de
régolite tout au long de ce manuscrit pour désigner le sol et le sous-sol martien.
La croûte martienne, épaisse de ~30 km à ~80 km (Wieczorek and Zuber, 2004),
a été abondamment fracturée par les nombreux impacts (jusqu’au LHB) et par les forces
tectoniques dues aux remontées de magma. On parle de « mégarégolite » pour désigner les
premiers km poreux de la croûte qui ont été mécaniquement modifiés par des processus
endogènes et exogènes. Au cours de l’histoire de Mars, d’autres processus ont ensuite
recouvert cette croûte fracturée :
— Les coulées et intrusions de laves (~30 % de la planète a été ressurfacée à l’Hes-
périen, Carr and Head, 2010), avec des fortes disparités locales. L’épaisseur des
coulées de laves pouvant aller localement jusqu’à plusieurs km (pour le dôme de
Tharsis notamment).
— Des dépôts détritiques : rochers portés par les glaciers déposés après la fonte,
poussière à l’Amazonien, éjecta autour des cratères d’impact et plus généralement
tous les produits d’érosion de la surface.
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— Différents épisodes sédimentaires avec des dépôts de minéraux hydratés, poten-
tiellement globalement au Noachien (Carter et al., 2013) et pouvant représenter
des strates épaisses de plusieurs centaines de mètres localement.
La composition et la stratification du régolite martien varie beaucoup géographiquement.
Une coupe stratigraphique schématique de la surface au sommet de la croûte est présentée
sur la figure 1.10.
FIGURE 1.10 – Coupe schématique générique de la surface de Mars vers les profondeurs.
Cette figure est modifiée d’après Clifford (1993).
Le régolite est constamment modifié par les processus climatiques mentionnés dans la
section précédente, et ce sur différentes profondeurs selon l’échelle de temps considérée.
Les interactions présentes avec l’atmosphère (érosion, mouvements de poussière, dépôts
de givre) n’affectent que la fraction supérieure du régolite et les matériaux plus profonds
peuvent être impliqués à la faveur des changements d’obliquité, notamment par les mou-
vements des réservoirs d’eau. Le mégarégolite a pu être altéré par la présence d’eau tout
au long de l’histoire : le processus de serpentinisation a pu significativement l’affecter,
remplissant ses fractures de sels et altérant ses matériaux en serpentine et en magnétite
(Quesnel et al., 2009; Chassefière et al., 2013).
Les propriétés physico-chimiques (composition, degré d’érosion, solidité des maté-
riaux, cémentation) du régolite sont ainsi le reflet de son histoire locale et globale. L’étude
des propriétés thermo-physiques en particulier renseigne sur le type et l’état des matériaux
constituant les premiers mètres du régolite qui sont à l’interface entre les potentiels réser-
voirs de volatiles sous-terrains et l’atmosphère.
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1.6 L’eau sur Mars
On a vu que de l’eau liquide est nécessaire pour expliquer les morphologies et les
minéraux présents dans les terrains du Noachien (notamment les réseaux de vallées et les
produits d’altération comme les argiles). Les évènements que sont les décharges catastro-
phiques de réservoirs d’eau sous-terrains formant les vallées de débâcle (durant l’Hespé-
rien et même l’Amazonien) indiquent que cette eau a survécu au moins localement après
la période d’intense érosion de l’atmosphère martienne par le jeune Soleil et les grands
impacts (Lammer et al., 2013; Lasue et al., 2013). Si l’on extrapole globalement les quan-
tités d’eau qui ont été alors localement libérées, on arrive à une couche globale d’eau
(GEL) théorique de ~100 m à 1 km (Carr, 1986; Clifford and Parker, 2001; Lasue et al.,
2013), qui serait en majeure partie encore présente sur Mars actuellement. Depuis 3.5 mil-
liards d’années, seuls ~10 m GEL d’eau se seraient échappés vers l’espace (Valeille et al.,
2010) et environ 5 m GEL auraient été ajoutés par le dégazage des magmas (Craddock
and Greeley, 2009).
L’eau est aujourd’hui détectée directement :
— dans l’atmosphère (vapeur d’eau et nuages), pour une GEL de quelques dizaines
de µm tout au plus (Smith, 2002).
— dans les calottes glaciaires aux pôles (plusieurs km de glace d’eau pure à 95%
constituent les Polar Layered Deposits -PLD-, Grima et al., 2009). La glace des
PLD du pôle sud représente une GEL d’eau de ~11±1.6 m (Plaut et al., 2007). Les
PLD du pôle nord correspondent à une GEL d’environ 5.5 m, à laquelle s’ajoute la
glace, moins pure, contenue dans l’unité basale estimée à 1.6-3.1 m GEL (Selvans
et al., 2010 et autres études compilées par Lasue et al., 2013). Soit un total détecté
de ~16.5 à 21.2 m GEL d’eau.
— dans le pergélisol des hautes latitudes, où la permettivité électrique et les absorp-
tions de neutrons indiquent la présence de glace dans les 100 premiers mètres
(Mouginot et al., 2010; Feldman et al., 2011; Maurice et al., 2011; Mouginot
et al., 2012), pour une GEL d’eau d’au moins 7 m. En accord avec ces modèles,
des récents cratères d’impact excavent de la glace d’eau depuis les profondeurs
aux moyennes et hautes latitudes (Byrne et al., 2009; Dundas et al., 2014). Ce ré-
servoir pourrait être bien plus conséquent si le régolite (et mégarégolite) est gélé
sur des plus grandes profondeurs comme les modèles le prédisent (par exemple
Clifford, 1993; Schorghofer, 2007).
On voit que les réservoirs à ce jour identifiés et quantifiés d’eau sur Mars donnent une
GEL bien inférieure à celle qui aurait pu subsister. Une quantité inconnue d’eau a été
stockée dans les minéraux hydratés (estimé à au moins 30 m GEL selon Carter et al.,
2013). De même, une quantité inconnue d’eau a pu être consommée par la serpentinisation
du régolite et du mégarégolite depuis le Noachien (< ~500 m GEL, Chassefière et al.,
2013).
Les modèles d’évolution du cycle de l’eau prévoient que la glace dans le régolite et
mégarégolite (ci-après nommée « cryosphère ») est en équilibre diffusif avec la vapeur
d’eau atmosphérique (Mellon and Jakosky, 1993, 1995; Mellon et al., 2004; Schorghofer
and Aharonson, 2005), en accord avec les expériences réalisées en laboratoire (Hudson
et al., 2007; Chevrier et al., 2008; Hudson et al., 2009). Aujourd’hui, la profondeur de la
cryosphère observée aux hautes latitudes est en accord avec les prédictions des modèles
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de diffusion (on en reparlera au chapitre 5) mais la diffusion à travers le régolite est
d’autant plus longue que la profondeur augmente, si bien que des réservoirs de glace
enfouis peuvent être complètement isolés du système climatique sur des échelles de temps
longues (peut-être depuis l’Hespérien).
FIGURE 1.11 – Vue schématique de la distribution de l’eau dans le régolite et le mégaré-
golite. Cette figure est modifiée d’après Clifford and Parker (2001).
Clifford et al. (2010) calcule théoriquement qu’à partir d’un inventaire initial de 500
m - 1 km GEL d’eau, l’épaisseur de la cryosphère dans le régolite et mégarégolite varie
de 0 à 10 km à l’équateur et de 5 à 20 km aux pôles. Selon la porosité (mais aussi la
conductivité thermique, le flux géothermique et la quantité de sels) du (méga)régolite,
cela correspond à une GEL d’eau de 135 m à 1 km. Si le volume d’eau dépasse le volume
des pores, il en résulte qu’un aquifère salin se trouve sous la cryosphère (Clifford and
Parker, 2001; Clifford et al., 2010). Là encore, la profondeur de l’aquifère de même que
la nature de son contact avec la cryosphère dépend du volume de sels (qui baissent le point
de fusion de la glace), de la conductivité thermique (qui contrôle l’inertie du système) et
du flux géothermique. Le régolite (et mégarégolite) martien pourrait alors ressembler à
la vue schématique proposée sur la figure 1.11. L’hypothétique aquifère sous-terrain n’a
cependant pas été détecté par les radar ayant observé Mars, indiquant qu’il se situe au
moins à plusieurs km sous la surface.
1.7 Problématique de la thèse
Afin de mieux comprendre certains processus physiques ayant affecté ou affectant
toujours la surface de Mars, les travaux réalisés durant cette thèse sont concentrés au-
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tour de deux aspects : la caractérisation des propriétés thermo-physiques du régolite et la
quantification de son hydratation à partir de données orbitales et in situ.
Les données spectroscopiques permettent une mesure non destructive de la com-
position d’un matériau. Depuis les premières observations téléscopiques modernes, les
spectres infrarouge (IR) de la surface de Mars présentent des raies d’absorption caracté-
ristiques de matériaux hydratés, notamment autour de 3 µm (Sinton, 1967; Houck et al.,
1973; Pimentel et al., 1974). L’instrument Imaging Spectrometer for Mars (ISM) à bord
de la mission Phobos-2 a produit les premières cartographies de cette absorption sur Mars
(Bibring et al., 1989; Murchie et al., 2000), révélant des variations d’hydratation proba-
blement liées à des différences de composition. Des simulations numériques prévoyaient
alors que le régolite à la surface de Mars, à l’interface entre les réservoirs sous-terrain
et l’atmosphère, avait une place importante dans le cycle de l’eau (Fanale and Cannon,
1974; Jakosky, 1983a,b; Zent et al., 1993; Houben et al., 1997b,a; Böttger et al., 2005).
Le régolite était ainsi un candidat (source/puit d’eau) pour expliquer certaines observa-
tions de variation de vapeur d’eau dans l’atmosphère (Farmer et al., 1977; Titov, 2002;
Smith, 2002), acteur du grand thème scientifique qu’est l’histoire de l’eau sur Mars. En
parallèle, notre connaissance de la physique de la bande à 3 µm et de l’hydratation des
matériaux a progressé grâce aux avancées des théories d’adsorption (Möhlmann, 2008) et
aux expériences en laboratoire sur des analogues des matériaux martiens (Anderson et al.,
1967; Zent and Quinn, 1997; Yen et al., 1998; Jänchen et al., 2006, 2009; Milliken and
Mustard, 2005, 2007a,b; Pommerol and Schmitt, 2008b,a; Beck et al., 2010) qui seront
décrites en détail dans le chapitre 5.
L’instrument OMEGA (Observatoire pour la Minéralogie, l’Eau, les Glaces et l’Acti-
vité), en orbite autour de Mars depuis fin 2004, permet de mesurer cette absorption à 3 µm.
Une étude de l’hydratation de la surface de Mars à partir des spectres de la première an-
née de données d’OMEGA a été effectuée durant la thèse de Denis Jouglet (Jouglet et al.,
2007; Milliken et al., 2007; Jouglet, 2008). Une carte globale (à la couverture néanmoins
partielle) de l’hydratation de la surface issue de ces études est montrée en figure 1.12.
Ces études préliminaires ont été effectuées à partir d’un jeu de données significativement
plus concis que celui disponible aujourd’hui et révélaient les tendances générales des va-
riations géographiques de l’hydratation, ainsi qu’avec l’altitude et la saison. Le régolite
martien reste un des réservoirs d’eau les moins bien compris et quantifiés de la planète,
et sa quantification globale est nécessaire pour améliorer nos connaissances vis-à-vis de
l’inventaire en eau de la planète Mars.
Durant cette thèse, nous avons repris l’étude de l’hydratation du régolite à partir de
plus de 4 années martiennes de données OMEGA. La principale difficulté avec un énorme
jeu de données comme OMEGA est la séparation des sources. Nos travaux sur les données
OMEGA bénéficient d’innovations en matière de traitement et de filtrage des données
afin d’isoler le signal caractéristique de la surface et de limiter les biais au maximum.
La paramétrisation spectrale de l’hydratation et sa quantification ont été raffinées grâce
à la prise en compte des nombreuses mesures en laboratoire. L’exploration in situ de
Mars, notamment les expériences réalisées par Phoenix et Curiosity, a également fourni
des données contraignant le contenu en eau et la nature de l’hydratation du régolite. Les
résultats issus de l’étude globale des données OMEGA seront attentivement comparés aux
résultats de ces robots et on utilisera également des simulations du climat et du cycle de
l’eau martien pour mettre des contraintes sur les échanges entre le régolite et l’atmosphère
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FIGURE 1.12 – Carte globale de l’hydratation de la surface modélisée à partir des données
OMEGA par (Milliken et al., 2007; Jouglet et al., 2007).
et affiner la caractérisation physique de l’hydratation du régolite. Les questions sous-
tendant ce travail de thèse se situent en aval de l’histoire de l’eau sur Mars : combien
d’eau contient le régolite et sous quelle forme ? cette eau est-elle mobile, et à quelles
échelles de temps ? Quelle est son origine ?
Les spectromètres, lorsqu’ils opèrent dans l’IR thermique, peuvent également mesurer
l’émission thermique de la surface, fonction de sa température. On a vu que le principal
forçage énergétique du climat était l’ensoleillement. La manière dont un matériau répond
à ce forçage est contrôlée par ses propriétés thermo-physiques, principalement l’inertie
thermique. L’inertie thermique donne des indices sur la nature et la structure du régolite
martien sur des profondeurs allant du mm au m. L’inertie thermique sonde l’état érosif
de la surface et est ainsi un témoin de l’histoire géologique : par exemple, un couvert
poussiereux, une dune de sable et un rocher ont des inerties thermiques très différentes.
Les premières valeurs des propriétés thermo-physiques de la surface Mars, obtenues
à partir des mesures de température réalisées par Mariner 9, révélaient que les matériaux
n’étaient pas équitablement répartis à la surface de Mars, les grandes régions montrant des
différences d’inertie thermique de plus d’une magnitude entre elles (Neugebauer et al.,
1971). Les deux spectromètres dans l’IR thermique IRTM (InfraRed Thermal Mappers)
à bord des orbiteurs Viking à la fin des années 1970 ont permis la première cartographie
globale des propriétés thermo-physiques (Kieffer et al., 1976; Kieffer et al., 1977; Pallu-
coni and Kieffer, 1981), révélant que leur distribution est au premier ordre bi-modale :
les régions claires sont caractérisées par des faibles inerties thermiques typiques de la
poussière micrométrique et les régions sombres ont tendance à avoir des inerties ther-
miques plus importantes, bien qu’aucune valeur caractéristique de la présence majoritaire
à l’échelle kilométrique de rochers ou de roche mère (« bedrock ») ne soit repérée.
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Plus récemment, les cartes d’inertie thermique construites à partir des données de
l’instrument TES (Thermal Emission Spectrometer) on servi de référence pour la com-
munauté scientifique (Mellon et al., 2000; Putzig and Mellon, 2007a). Une de ces cartes
(~3 km par pixel) est montrée sur la figure 1.13 et apporte de précieuses informations
en support de beaucoup d’études de la surface de Mars, dès lors que l’on a besoin de
savoir quelle est la nature locale du régolite (notamment pour interpréter les contextes
des détections minéralogiques). Dans ce cadre, l’inertie thermique apporte également une
information précieuse pour la caractérisation et la sélection des sites d’atterrissage des
missions d’exploration in situ. Ces cartes confirment et précisent à une échelle de ~3 km
par pixel la distribution thermo-physique vue par les missions Viking. Les différences
d’inertie thermique associées à certaines grandes structures comme les murs des cratères
d’impact sont résolues et un troisième groupe thermophysique est caractérisé, ayant des
inerties thermiques intermédiaires pour des albédos relativement élevés (entre les terrains
poussièreux et les terrains sombres). Les mesures de températures de l’instrument THE-
MIS (THermal Emission Imaging System), d’une résolution spatiale de 100 m par pixel,
ont permis de réaliser beaucoup d’études locales détaillées des propriétés thermophy-
siques (Fergason et al., 2006; Fenton and Mellon, 2006; Edwards et al., 2009; Fergason
et al., 2012), qui apportent des informations sur la géologie. THEMIS a pu cartographier
les terrains où des matériaux rocheux sont exposés. Ces zones sont très peu nombreuses
et représentent une surface totale d’uniquement ~3500 km², soit bien en dessous de 0.1
% de la surface totale de Mars (Edwards et al., 2009) et aucune d’entre elles ne couvre
individuellement une surface supérieure à quelque km carrés.
FIGURE 1.13 – Carte globale de la médiane des inerties thermiques de la surface du régo-
lite calculées à partir des données TES de nuit (Putzig and Mellon, 2007a). L’unité phy-
sique de l’inertie thermique (notée « tiu » sur l’échelle de couleur) est le J.K−1.m−2.s−1/2.
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Les mesures in situ ont elles aussi permis d’améliorer la caractérisation thermo-physique
du régolite martien. Les mesures de température de Spirit et d’Opportunity ont par exemple
été utilisées par Fergason et al. (2006) et ont révèlé que la distribution thermo-physique
se complique à cet échelle : des matériaux d’inerties thermique très différentes (allant du
rocher à la poussière) se mélangent en effet dans les observations orbitales et leur étude
individuelle in situ en permet une meilleure interprétation, notamment en terme de taille
de grain du régolite (Fergason et al., 2006; Arvidson et al., 2010, 2011).
Tous ces calculs d’inertie thermique ont été réalisés à partir de mesures de tempé-
rature. Une mesure orbitale est effectuée à un moment donné, et un seul. Pour relier la
température (qui dépend de la saison, de l’heure locale, de la latitude et des conditions
météorologiques) aux propriétés thermo-physique des matériaux, les études sus-citées uti-
lisent des modèles dynamiques de calcul des échanges d’énergie (dont les figures 1.7 et
1.8 donnent un aperçu des processus modélisés) qui peuvent simuler théoriquement l’évo-
lution de la température de la surface en fonction des propriétes thermo-physiques de la
surface (que l’on cherche) et des paramètres du systèmes (heure, saison, pente locale,
pression atmosphérique...). Les valeurs d’inertie thermique ainsi obtenues dépendent des
hypothèses faites lors des simulations de température, qui sont forcément un modèle sim-
plifié de la réalité. Une des hypothèses les plus courantes pour simplifier la réalité est que
l’on considère le régolite comme un ensemble homogène (verticalement et horizontale-
ment) à l’échelle du pixel. Comme le cycle thermique des mélanges réels de matériaux
dans le régolite est différent du cycle thermique d’un unique composant idéal, l’inertie
thermique que l’on dérive en faisant cette hypothèse est appellée « inertie thermique ap-
parente » et varie selon l’heure et le moment du cycle thermique auquel est effectué la
mesure. Dès les missions Viking, il a été observé que l’inertie thermique apparente de la
surface variait selon les mesures utilisées pour la calculer (Kieffer et al., 1977; Jakosky,
1979; Putzig and Mellon, 2007a). Ce résultat a été attribué à la présence d’hétérogénéi-
tés sub-pixellaires du régolite. Le comportement thermique non-idéal (selon les modèles
utilisés) de la surface de Mars peut apparaître comme une complication mais les données
orbitales, par leur abondance et en synergie avec les observations in situ, permettent de
discriminer les effets des principaux types d’hétérogénéités attendues (Putzig and Mel-
lon, 2007b). La fraction surfacique (sub-pixellaire) de rochers a ainsi pu être contrainte
grâce aux données IRTM et TES (Christensen, 1986; Nowicki and Christensen, 2007),
indiquant que moins de 1% de la surface de Mars (à l’échelle de 3 km) est recouverte
de plus de 50% de matériaux rocheux, et environ 7% en comportent plus de 30 %. Des
modélisations indiquent également que la rugosité du régolite (sur une dizaine de cm)
peut avoir une influence sur l’inertie thermique apparente d’un pixel kilométrique (Band-
field, 2009). La stratification verticale du régolite a également été explorée. Les mesures
de températures ont ainsi révélées la présence de glace (qui a une forte inertie thermique)
quelque décimètres sous la surface aux hautes latitudes (Bandfield, 2007; Bandfield and
Feldman, 2008).
La nature des hétérogénéités de la surface et les inerties thermique des différents
consitutants du régolite sont d’autant mieux contraintes qu’on a de mesures différentes
de température. Pour cette raison, les données du spectro-imageur OMEGA sont très in-
téressantes car l’orbite elliptique de Mars Express assure un échantillonage diurne et sai-
sonnier très varié, et à fortiori différent de ceux des données TES et THEMIS qui sont sur
des orbites héliosynchrones. Cet échantillonage innovant est accentué par la durée exep-
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tionnelle de la série des données OMEGA (toujours en opération après plus de 10 ans).
Dans le cas des données de température de surface de REMS (« Rover Environmental Mo-
nitoring Station ») à bord de Curiosity, forcément très locales, l’échantillonage temporel
est encore meilleur (fréquence de 1 Hz) et permet une analyse très fine du comporte-
ment non-idéal (c’est-à-dire non modélisé). L’étude des données REMS a demandé une
approche différente de celle de l’étude des données ponctuelles et orbitales. Pour déter-
miner les propriétés thermo-physiques des matériaux à partir de mesures de température
réalisées par OMEGA ou par REMS, nous avons bénéficié d’un modèle de calcul des
échanges d’énergie robuste développé récemment au Laboratoire de Météorologie Dyna-
mique (LMD) qui permet de simuler l’évolution de la température de surface (Millour
et al., 2011). Ce modèle à été dans un premier temps paramétré avec attention et plusieurs
études de sensibilité ont dues être réalisées. Les comparaisons des températures mesurées
(par REMS et OMEGA) avec celles simulées viennent ainsi enrichir les points de valida-
tion de cet outil très puissant et ont permis par exemple d’évaluer l’impact de l’évolution
de la calibration d’OMEGA en parallèle de la caractérisation thermo-physique de la sur-
face. Les mesures de température avec OMEGA s’effectuent à une longueur d’onde de 5
µm, significativement inférieure à celles des mesure de IRTM, TES et THEMIS (tous >
8 µm). Nous proposons donc la première caractérisation thermo-physique globale de la
surface de Mars à partir de mesures à cette longueur d’onde où le flux thermique de la
surface de Mars est relativement faible mais non négligeable. L’étude des températures
d’OMEGA a ainsi nécessité le développement d’une chaïne de traitement de données




Les données, orbitales ou in situ, constituent la matière brute du travail réalisé durant
cette thèse. Ce chapitre décrit les principaux jeux de données utilisés ainsi que les outils de
traitement et d’analyse grâce auxquels les résultats des chapitres suivants ont été obtenus.
Certains de ces outils existaient déjà avant le début de cette thèse et ont alors été utilisés
tels quels, adaptés ou enrichis de plusieurs éléments pour construire une suite logicielle
de traitement de données adaptée à nos besoins.
2.1 L’imagerie hyperspectrale
La principale source de données utilisée durant cette thèse est l’imagerie hyperspec-
trale, méthode très puissante permettant d’identifier et de cartographier depuis l’orbite
les matériaux présents à la surface. Deux instruments utilisant ce principe sont actuelle-
ment en orbite autour de Mars : OMEGA depuis fin 2004 et CRISM depuis 2006. Dans
cette section, le principe de la mesure est d’abord expliqué (section 2.1.1). L’instrument
OMEGA a été la principale source de données utilisée durant cette thèse et est présenté en
détail dans la section 2.1.2, puis les méthodes de traitement de ses données sont décrites
(section 2.1.3).
2.1.1 Principe
Un imageur hyperspectral, ou spectro-imageur, combine les caractéristiques d’un spec-
tromètre et d’une caméra. Il mesure la puissance lumineuse passant à travers son objectif
dans plusieurs intervalles de longueurs d’ondes. Cette mesure spectroscopique est réali-
sée pour chaque point de l’image et on obtient alors une donnée en trois dimensions : les
deux dimensions spatiales comme sur une photo classique, et une dimension spectrale (on
mesure un spectre pour chaque pixel de l’image). On parle ainsi de « cube de donnée »
que l’on peut voir comme plusieurs photos de la même scène à des longueurs d’ondes dif-
férentes. Nos yeux réalisent cette opération à chaque instant dans la gamme de longueur
d’onde « visible » (entre 400 et 700 nm environ) et notre cerveau analyse ces informations
pour nous permettre de distinguer les couleurs des objets.
Lorsqu’un matériau est éclairé, il absorbe les photons dont l’énergie correspond à
celles des transitions vers un état excité des atomes et des vibrations des molécules qui
le constituent. On parle de transition vibrationnelle fondamentales et harmoniques à des
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longueurs d’ondes qui dépendent des moments dipolaires des atomes et molécules. La
force (ou « profondeur ») de l’absorption dépend de l’« opacité » du matériau qui varie
en fonction du chemin des photons et de la nature et de la densité du matériau. L’absorp-
tion peut être totale (auquel cas on dit que le milieu est « opaque »), partielle (le milieu
est alors « absorbant »), ou nulle (le milieu est « transparent »). L’explication du phéno-
mène d’aborption des matériaux en fonction de la longueur d’onde a donné son nom à
la physique quantique : les énergies émises par un atome excité (ou l’énergie nécessaire
pour l’exciter) sont quantifiées, c’est-à-dire qu’elle ne peuvent pas avoir n’importe quelle
valeur et ainsi les absorptions d’un matériaux en fonction de la longueur d’onde sont ca-
ractéristiques de ses composants. D’une manière générale, les bandes d’absorption des
atomes sont plutôt dans le visible et l’ultraviolet (ci-après « UV » : de longueur d’onde
inférieure à 400 nm) et le visible et le proche infrarouge (ci -après « IR » : de longueur
d’onde supérieure à 700 nm) correspondent à de nombreuses énergies de vibration (har-
moniques et de combinaison) de la structure (et/ou du réseau) des molécules.
A notre œil, Mars paraît rouge car la poussière à sa surface et en suspension dans son
atmosphère est oxydée et absorbe les radiations aux longueurs d’ondes bleues, tout en
laissant beaucoup mieux passer la lumière aux longueurs d’ondes rouges dont les pho-
tons arrivent ainsi bien plus nombreux à l’observateur. La spectroscopie permet de sonder
l’UV et l’IR mais aussi le visible avec une résolution spectrale très intéressante afin de
détecter les couleurs révélatrices de la composition du matériau observé. L’imagerie per-
met ensuite de voir de répartition géographique de ces absorptions. Les imageurs hyper-
spectraux sont donc capables d’identifier et de cartographier de nombreuses molécules et
minéraux selon la gamme de longueur d’onde et la résolution spectrale.
2.1.2 OMEGA
L’Observatoire pour la Minéralogie, l’Eau, les Glaces et l’Activité (OMEGA) est un
imageur hyperpsectral à bord de la sonde européenne Mars Express en orbite autour de
Mars depuis fin 2004. Cet instrument a été imaginé et conçu à l’Institut d’Astrophysique
Spatiale d’Orsay et l’équipe au sein de laquelle s’est déroulée cette thèse en a la responsa-
bilité scientifique (Bibring et al., 2004). Mon travail a donc bénéficié d’un environnement
privilégié, grâce à la proximité immédiate des concepteurs et des responsables de l’ins-
trument, mais aussi grâce aux travaux de Denis Jouglet, Mathieu Vincendon, John Carter
et Anouck Ody dont les thèses passées dans l’équipe ont été un véritable vivier d’infor-
mations sur OMEGA (Jouglet, 2008; Vincendon, 2008; Carter, 2011; Ody, 2012).
2.1.2.1 Description de l’expérience
Instrument L’instrument OMEGA réalise des mesures radiométriques entre 0.35 et 5.1
µm dans 352 canaux de longueurs d’onde, appelés « spectels » (de « spectral elements »
par analogie au « pixel », contraction de « picture element »). Les mesures sont réalisées
grâce à trois détecteurs et les spectels couvrent des intervalles spectraux larges de 7 à 20
nm. L’instrument est ainsi divisé en trois parties :
— La voie visible « voie VIS », composée de 96 spectels entre 0.35 µm et 1.07 µm
— La voie proche infrarouge « voie C », composée de 128 spectels allant de 0.93 µm
à 2.73 µm
2.1. L’IMAGERIE HYPERSPECTRALE 27
— La voie infrarouge lointaine « voie L », composée de 128 spectels entre 2.53 µm
et 5.1 µm
Les technologies d’acquisition des données diffèrent entre d’un côté les voies C et L qui
partagent le même téléscope et d’un autre côté la voie VIS. Les voies C et L opèrent
en mode « whiskbroom » (c’est-à-dire balayage) : les données sont acquises point par
point simultanément pour tous les spectels sur deux capteurs CCD (« Coupled Charge
Device ») de 128 éléments (un capteur par voie, une longueur d’onde par pixel du capteur
CCD) et les mouvements d’un miroir derrière le téléscope et du satellite sur son orbite
permettent d’acquérir les deux dimensions spatiales de l’image. La voie VIS opère elle en
mode « pushbroom » (« zeilenkamera » en allemand, c’est-à-dire acquisition en ligne) :
les données sont acquises sur un capteur CCD à deux dimensions (toutes les longueurs
d’ondes de toute une ligne en même temps), la seconde dimension spatiale étant introduite
par le mouvement du satellite.
Les deux téléscopes d’OMEGA n’ont pas exactement le même champ de vue an-
gulaire (ci après « IFOV » pour Integrated Field Of View), ce qui cause des résolutions
spatiales différentes. Leurs lignes de visée sont aussi légèrement disjointes. L’équipe ita-
lienne en charge de la voie VIS d’OMEGA a récemment mis au point une méthode pour
aligner systématiquement les données de la voie VIS sur celles de la voie C (Carrozzo
et al., 2012) qui permet de régler le problème. Cette méthode a été utilisée durant cette
thèse et sera un jour integrée au logiciel d’ouverture des données OMEGA distribué par
l’ESA.
Orbite OMEGA est embarqué à bord de la sonde Mars Express de l’Agence Spatiale
Européenne. Mars Express (MEx ci-après) est depuis fin 2004 sur une orbite très ellip-
tique autour de Mars, avec une aphélie à 300 km et une périphélie à plus de 10000 km
de la surface de Mars. L’orbite de MEx est quasi-polaire, inclinée à 86° et la trace au
sol des orbites successives est éloignée d’environ 100° de longitude. Une orbite dure en-
viron 7 heures et la vitesse du satellite varie beaucoup (d’un facteur 100 environ entre
l’aphélie et la périphélie). OMEGA peut acquérir des données lors des ~2 heures durant
lesquelles MEx est au plus proche de Mars. Le reste du temps de l’orbite étant consacré
aux communications avec la Terre. Pour éviter d’avoir des images sous-échantillonnées
(pour que les pixels des images soient jointifs spatialement), la vitesse du balayage du
miroir du téléscope des voies C et L varie en fonction de l’altitude du satellite. Lors des
orbites où OMEGA est branché, de 2 à 7 cubes de données sont enregistré avec des lar-
geurs (nombre de colonnes) différentes : 16 colonnes (« modes 16 ») quand le satellite est
au plus proche, puis 32, 64 et 128 colonnes au fur et à mesure que le satellite s’éloigne de
la surface. Les modes 16 sont les observations de haute résolution spatiale (~300 m par
pixel au mieux) et les models 128 observent une plus grande région à plus faible résolu-
tion spatiale (typiquement 1-3 km par pixel). En raison du fort terme quadrupolaire (J2)
du champ de gravité martien (la présence du dôme Tharsis induit de fortes hétérogénéités
du géoide martien), la latitude du nadir à l’apoapse (le péricentre) se déplace d’environ
75° par année martienne (Hechler and Yanez, 2003; Langevin et al., 2007), si bien que les
zones observées à une résolution spatiale donnée (c’est-à-dire à une certaine altitude du
satellite) ne sont pas systématiquement les mêmes.
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Géométrie des observations La géométrie des observations OMEGA de la surface de
Mars est montrée en figure 2.1. Le mode de cartographie nominal d’OMEGA consiste
à observer au nadir la surface de Mars, c’est-à-dire à des angles d’émergences proches
de zéro. Le modèle numérique de terrain de meilleure résolution spatiale est fourni par
les données MOLA (voir section 2.3.2). Chaque cube de donnée OMEGA est accompa-
gné d’un « géocube » indiquant pour chaque pixel les informations géométriques : angles
d’incidence, d’émergence, de phase, latitude et longitude du centre et des quatre coins du
pixel, valeur de la topographie MOLA et l’altitude du satellite.
FIGURE 2.1 – Schéma d’une observation avec OMEGA. ~n est la normale à la surface, i
est l’angle d’incidence des rayons solaires par rapport à ~n (il fait nuit lorsque i > 90°), e
est l’angle d’émergence des rayons réfléchis et émis par la surface vers le satellite et φ
est l’angle de phase entre les rayons solaires incidents à la surface de Mars et la ligne de
visée du satellite. Cette figure est extraite du document technique décrivant les données
OMEGA (Bibring et al., 2005).
2.1.2.2 Mesure : luminance énergétique
Les détecteurs d’OMEGA réagissent à la lumière incidente en émettant des impul-
sions électroniques. La mesure brute d’OMEGA est ainsi une quantification en unités
digitales (DU ci-après, pour « Digital Unit ») qui varie selon la sensibilité du détecteur et
la densité des photons à la longueur d’onde considérée. L’étalonnage radiométrique et la
calibration des détecteurs de l’instrument avant son envoi vers Mars a été réalisé à l’IAS
et fut l’objet de la thèse de Guillaume Bonello (2001; 2005). Ces travaux ont permis de
caractériser l’efficacité des détecteurs et de faire correspondre les mesures en DU à des
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valeurs en unités physiques grâce à une fonction instrumentale de transfert (FIT ci-après).
La première étape consiste ainsi à diviser les valeurs brutes en DU par cette FIT pour
obtenir des valeurs en unités SI. La grandeur physique d’une mesure radiométrique à une
longueur d’onde donnée est la luminance énergétique spectrale L(λ) en W m−2 sr−1 µm−1
(parfois appelée « intensité spécifique » et notée I) dont l’expression est donnée en équa-
tion 2.1 avec dφe le flux énergétique (ou puissance rayonnée) en watt (joule par seconde),
dΩ l’angle solide en stéradian sous lequel est vu le téléscope depuis la surface, dS la
surface émettrice en m², dλ l’intervalle de longueur d’onde en µm et e l’angle entre la
normale à la surface et la ligne de visée. L est donc une valeur quantifiant le flux de ra-
diation dans un intervalle de longueur d’onde (celui du spectel considéré) par unité de





Lorsque la surface de Mars est observée, les luminances énergétiques spectrales me-
surées par OMEGA sont la somme des contributions du rayonnement solaire réfléchi et
diffusé par la surface et du rayonnement émis par la surface (rayonnement « tellurique »).
Les deux composantes sont atténuées ou augmentés par la diffusion, l’absorption et les
émissions des composants de l’atmosphère de Mars. Ces éléments peuvent être modélisés
par l’équation 2.2 où L est la luminance énergétique spectrale mesurée par OMEGA. F☼
est la luminance énergétique spectrale émise par le soleil à une unité astronomique (u.a),




cos i est le rayonnement solaire effectivement reçu par la surface), r la
réflectance de la surface (la fraction de la lumière incidente qui est réfléchie-diffusée,
sans dimension), Hatm et H′atm représentent les contributions atmosphériques (absorptions
et atténuations) par l’atmosphère des composantes [soleil-surface et surface-satellite] et
[surface-satellite] du rayonnement. Pour la partie émise par la surface,  est l’émissivité
(sans dimension) et LPlanck (T ) est la luminance énergétique spectrale du corps noir émise
par la surface à la température T, donnée par la loi de planck (équation 2.3 et paragraphe
suivant). Hae´rosols et H′ae´rosols sont les atténuations (si < 1) ou les contributions (si > 1)
diffusives et absorbantes des aérosols aux rayonnements respectivement réflechi-diffusé
et tellurique.
L(λ) =Hae´rosols (λ)Hatm(λ)r (λ)
F☼
D2Mars
(λ) cos i+H′ae´rosols (λ)H
′
atm(λ) (λ)LPlanck (λ,T )
(2.2)
Toute surface émet du rayonnement dont l’intensité en fonction de la longueur d’onde
dépend de sa température. La loi de Planck permet de reproduire cette émission pour
un corps parfaitement absorbant et émetteur dit « noir » (∀λ, r (λ) = 0 et  (λ) = 1) et est
donnée en équation 2.3. c est la vitesse de la lumière dans le vide (≈ 299792458 m/s),
h est la constante de Planck (≈ 6,62617× 10−34 J.s), kB est la constante de Boltzmann
(≈ 1,38066×10−23 J/K) et T est la température de la surface du corps noir en K. La courbe
de luminance énergétique spectrale du Soleil est au premier ordre très proche de celle d’un
corps noir à 5800 K, les différences venant principalement des multiples absorptions des
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composants de son atmosphère. La surface de Mars n’est pas un corps noir et c’est pour-
quoi nous considérons un corps « gris » dans l’équation 2.2 en multipliant la luminance
du corps noir par une émissivité qui est inférieure à l’unité. La figure 2.2 montre les im-
portances relatives des rayonnements réfléchi-diffusé et tellurique de la surface de Mars
tels qu’ils sont mesurés par OMEGA selon l’équation 2.2. On voit que dans la gamme des
températures de la surface de Mars en journée (200 - 300 K), la composante tellurique
n’est pas négligeable du tout aux longueurs d’ondes de la voie L d’OMEGA.





FIGURE 2.2 – Simulations de l’importance du rayonnement tellurique relativement au
rayonnement solaire réfléchi-diffusé par la surface de Mars dans la gamme des longueurs
d’ondes de la voie L d’OMEGA. Les simulations sont calculées en utilisant l’équation 2.2
pour différentes températures de surface typiques des journées martiennes (indiquées sur
la figure en différentes couleurs) avec DMars = 1.53 u.a (demi grand-axe), une émissivité
et une réflectance constantes sur tout le spectre, i = 30° et ni atténuation atmosphérique
ni contribution diffusive des aérosols. La ligne en pointillé indique la longueur d’onde
maximale de l’instrument CRISM. Le rayonnement émis par une surface à 200 K repré-
sente 15% de la luminance énergétique mesurée par OMEGA à 5 µm. La contribution du
rayonnement tellurique est négligeable sous 3 µm (< 3% pour toutes les températures).
2.1.2.3 Performances
Bruit et précision des données Le bruit des données OMEGA est dominé par le bruit
dit « de lecture » qui intervient lorsque les puits qui récupèrent les électrons générés par
les pixels du capteur CCD sont ouverts afin d’en quantifier les charges présentes. Des
charges peuvent parfois de manière aléatoire passer d’un puit à l’autre ou être mal lues
par l’électronique. Une description plus détaillée de ce phénomène inhérent à la techno-
logie CCD peut se trouver dans la thèse de Thomas Plisson, en français (Plisson, 2012).
Ce bruit est fixe pour tous les spectels a été quantifié par les constructeurs de l’instrument
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comme étant égal à 1.85 DU. Le rapport signal-sur-bruit (ci-après RSB) augmente donc
avec le flux reçu par l’instrument. Un exemple de RSB pour un spectre OMEGA obtenu
dans des conditions de faible flux, donc très défavorable pour le RSB, est montré en figure
2.3. Le RSB de la majeure partie des données OMEGA est excellent, très souvent supé-
rieur à 100 sur l’ensemble du spectre. L’incertitude sur la correspondance radiométrique
inter-spectels est quant à elle inférieure à quelques % et l’incertitude absolue des valeurs
radiométriques inférieure à 20 % (Bonello et al., 2005). Des comparaisons avec d’autres
jeux de données montrent que la précision des luminances énergétiques spectrales des
voies VIS et C est très probablement meilleure que 10 % (à part certains spectels plus
fortement perturbés, McCord et al., 2007; Carrozzo et al., 2012).
FIGURE 2.3 – Rapport signal-sur-bruit d’un spectre OMEGA dans un cas très défavo-
rable : un terrain sombre est observé à haute incidence solaire (80°) à l’aphélie (distance
Mars-Soleil maximale). Figure modifiée depuis Langevin et al. (2007).
La température de fonctionnement nominal des détecteurs des voies C et L est -193°C
(Bibring et al., 2004; Bonello et al., 2005) et est enregistrée au début de chaque balayage
lors de l’acquisition des données. Ces températures sont lisibles dans le géocube et seules
les données enregistrées avec une température suffisament basse (T < -193 °C) ont été
considérées durant cette thèse.
Calibration à bord La réponse radiométrique du système « optique + capteurs » d’
OMEGA est mesurée au début de chaque orbite (pour les voies C et L) ou au début de
chaque cube (pour la voie VIS) à l’aide d’une lampe de calibration dont la puissance
d’éclairement est connue (4 niveaux en séquence). L’évolution de cette calibration en vol
(OBC pour « On Board Calibration ») pour les trois voies d’OMEGA est ainsi lisible
dans les premières lignes des données brutes correspondantes (« idat ») et est montrée
sur la figure 2.4. Les niveaux de calibration des voies VIS et C sont restés relativement
stables durant toute la mission, par comparaison au niveau d’OBC la voie L qui a subi de
très fortes et nombreuses variations. Ces variations sont causées par un problème thermo-
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mécanique d’origine inconnue et non prédictible. Il est intriguant de remarquer que depuis
la mort de la voie C (orbite 8485), le niveau de calibration de la voie L est resté très stable.
FIGURE 2.4 – Evolution en fonction du numéro d’orbite : (en haut) des niveaux de cali-
bration des voies VIS, C et L d’OMEGA mesurés à bord au début de chaque orbite (le
niveau de calibration de la voie VIS est normalisé pour tenir sur la même échelle) et (en
bas) du nombre de spectels valides pour l’ensemble de l’instrument. Un problème thermo-
mécanique d’origine inconnue est responsable des variations de calibration de la voie L.
La voie C a cessé de fonctionner après l’orbite 8485 et la voie L est depuis plus stable
qu’auparavant.
On a vu que les données brutes d’OMEGA sont converties en valeurs de luminance
énergétique spectrales à l’aide une division par la fonction instrumentale de transfert
(« ITF » pour l’acronyme anglais). L’ITF classique de la voie L a été mesurée à partir
du niveau de calibration nominal (mesuré sur terre) et toute variation du niveau de ca-
libration lors de l’enregistrement empêche donc d’obtenir des valeurs physiques à partir
de cette unique ITF. La résolution de ce problème majeur vis-à-vis de la quantification
physique de toutes les données de la voie L a fait l’objet d’une partie de la thèse de Denis
Jouglet dans l’équipe il y a six ans (Jouglet, 2008). La méthode développée est décrite
dans la section 2.1.2.4 et sa validité est analysée dans le chapitre suivant (section 3.3.2).
On voit sur le graphique du bas de la figure 2.4 l’évolution du nombre de spectel
de l’ensemble des trois voies d’OMEGA au cours de la mission. Ce nombre diminue
régulièrement depuis les 352 spectels originaux au rythme des défaillances des pixels des
barettes CCD, notamment par collision avec des rayons cosmiques très énergétiques. La
chute brutale correspond à l’arrêt du refroidisseur du détecteur de la voie C après l’orbite
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8485, entrainant la perte de l’ensemble de ses spectels. Il restait à l’été 2014 205 spectels
valides sur les 224 que comportaient les voies VIS et L à l’origine.
Artefacts instrumentaux Certain cubes en mode 128 sont affectés par des pixels def-
fectueux sur quelques colonnes (« spurious pixels » en anglais). Deux problèmes sont
distincts et sont illustrés sur la figure 2.5 :
— Les cubes 128 des orbites 523 à 3283 incluses voient leurs colonnes 80 à 95 sou-
mises à un phénomène erratique affectant un spectel sur deux (effet « 80 :95 »)
— Les cubes 128 des orbites 2123 à 3283 incluses ajoutent au problème 80 :95 une
autre perturbation de moindre amplitude affectant les colonnes 64 à 127 (effet
« 64 :* »)
Le phénomène 80 :95 affecte systématiquement un spectel sur deux avec une parité aléa-
toire (lignes paires ou impaires). En raison de sa régularité, il est possible de le corriger de
manière satisfaisante par interpolation spatiale (l’information est perdue de toute manière
pour les spectels affectés) une fois que le type de parité a été identifié (lignes impaires à
partir du spectel 12 et lignes paires à partir du spectel 28 ou l’inverse). On peut également
exclure de toute analyse les spectels deffectueux. Certains cubes 128 entre l’orbite 524 et
2123 présentent d’autres perturbations de type unique, plus importantes (comme le cube
576_2, perturbé à toutes les longueurs d’ondes) et certains ne sont pas du tout perturbés
(comme le 576_4). Le phénomène 64 :*, de plus faible amplitude, est quant à lui plus ir-
régulier, ce qui nécessite une identification manuelle de la perturbation et complique ainsi
considérablement sa correction. Dans la pratique, selon la résolution spatiale de l’analyse
que l’on veut mener, on pourra corriger l’effet 80 :95 pour les orbites 523 à 2123 ou en
exclure les données avec celles des colonnes 64 :* des orbites 2123 à 3283 pour éviter
toute contamination de nos résultats par ces pixels erratiques.
FIGURE 2.5 – Exemple des deux perturbations erratiques de spectels des modes 128. Les
images (couchées) sont des observations d’OMEGA de la surface de Mars à des spectels
différents. Seules certaines orbites sont concernées par les perturbations. En général, un
spectel sur deux est affecté et les troies voies d’OMEGA sont affectées.
Les détecteurs d’OMEGA peuvent parfois saturer devant le trop important flux in-
cident. En principe, les paramètres des observations (notamment le temps d’intégration)
sont choisis pour éviter toute saturation mais certains spectres le sont tout de même. La
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saturation est alors visible sur la voie C dans la région autour de 1.5 µm où les réflectances
de la surface sont typiquement les plus élevées et la chaine de détection très sensible : une
bande d’absorption artificielle apparaît alors. On peut repérer les données saturées en vé-
rifiant que le niveau de charge du détecteur après l’observation n’est pas réduit à sa valeur
minimale (~400 DU) ou en visualisant un palier de saturation dans cette région spectrale.
2.1.2.4 Spécificités de la voie L d’OMEGA
On a vu sur la figure 2.4 que le niveau de calibration (OBC) de la voie L a varié
fortement au cours de la mission. L’ITF permettant de convertir les données brutes en
luminance spectrale a été mesurée sur Terre en considérant une valeur nominale d’OBC.
Durant sa thèse, Denis Jouglet a développé une méthode empirique pour obtenir les ITF
correspondant aux autres niveaux d’OBC au cours la mission. Cette méthode est résumée
ci-dessous et de plus amples informations sont disponibles dans Jouglet (2008) et Jouglet
et al. (2009).
ITF pour les orbites non-nominales Devant la grande difficulté de la modélisation
complète du problème thermo-mécanique affectant la voie L (trop de paramètres incon-
nus), l’approche empirique a été retenue pour corriger ce problème. La méthode consiste
à trouver une relation reliant ITF et niveau de calibration à partir de comparaisons entres
les données avec un OBC nominal et celles avec d’autres OBC. Les données nominales
sont les orbites 40 à 511 puis 923 à 1224 et 2850 à 3050. A partir de quelques recoupe-
ments spatiaux avec des données non-nominales, il a été possible de trouver de nouvelles
ITF pour des données non-nominales en supposant que les caractéristiques spectrales de la
zone n’avaient pas changé entre les observations. Ces nouvelles ITF sont ensuite lissées et
une loi de puissance reliant OBC et ITF a pu ensuite être trouvée, ce qui a permis l’appli-
cation de la correction à toute la voie L d’OMEGA durant la mission. Cette correction est
intégrée au logiciel de traitement de données OMEGA écrit par l’équipe et distribué par
l’Agence Spatiale Européenne. Certaines hypothèse sont toutefois assez fortes (notam-
ment sur la température des pixels, considérée comme constante lors des comparaisons)
pour permettre le calcul des nouvelles ITF et la validité de celles-ci sera analysée dans la
chapitre suivant (section 3.3.2).
Alignement des voies C et L Les voies C et L n’ont techniquement pas exactement
la même ligne de visée. Le géocube est censé contenir les informations géométrique de
chacune des voies d’OMEGA mais le décalage entre les voies C et L subit des variations
avec le temps et ne correspond pas au décalage théorique. Les informations du géocube
relatives à la voie L ne sont ainsi pas considérées comme étant fiables. Dans le référentiel
des données, le décalage entre les voies C et L est toujours dans la direction Y (selon les
lignes des images) et jamais dans la direction X (« fauchée » : les colonnes de l’image) et
ne dépasse jamais 5 pixels. Yves Langevin a remarqué que pour une dizaine d’orbites à
différents OBC, la valeur angulaire du décalage est corrélée au niveau de calibration de
la voie L : la même anomalie thermo-mécanique causant les variations d’OBC en serait
responsable.
J’ai développé une procédure semi-automatique qui vérifie la valeur angulaire du dé-
calage pour un grand nombre d’orbite à divers OBC, ce qui a permis de vérifier la corré-
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lation repérée par Yves Langevin comme montré sur la figure 2.6. Les décalages ont été
trouvé en maximisant la corrélation entre des spectels de longueur d’onde très proches
des deux voies (spectels 105 et 133). J’ai ensuite développé une procédure automatique
qui déplace les données de la voie L d’un nombre de pixel calculé à partir de l’équa-
tion présentée en figure 2.6. Pour chaque cube, le décalage en radians calculé à partir de
l’OBC est converti en nombre de pixels (à une décimale près) à l’aide des informations
du géocube (altitude du satellite et résolution en mètre d’un pixel). Le sens du décalage
(voie L vers voie C) est originellement négatif (dans le réferentiel du détecteur) et change
de sens selon que la longitude à la verticale de l’orbite lorsque le satellite passe l’équateur
se rapproche ou s’éloigne de la longitude sub-solaire, c’est à dire aux orbites 171, 1343,
2295, 3400, 4500, 5600, 6690, 7650, 8810, 9700 et 10900, comme montré sur la figure
2.7.
FIGURE 2.6 – Décalage angulaire entre les lignes de visée des voies L et C en fonction
du niveau de calibration en vol du spectel #195 (niveau 1 de la lampe de calibration). Le
polynôme a pour équation y = 2.7803+1.5464×10−3x−1.9821×10−6x². Il faut décaler
la voie L de cette valeur angulaire pour faire correspondre ses données avec celles de la
voie C.
Cette procédure permettant de faire correspondre les données de la voie L à celle de
la voie C pour lesquelles on dispose d’informations géométriques fiables est très rapide et
donne d’excellent résultats.
2.1.3 Traitement des données d’OMEGA
On détaille ici les différentes étapes du traitement des données en luminance spec-
trales d’OMEGA. L’atténuation atmosphérique, la contribution diffusive des aérosols et
la contribution du rayonnement tellurique sont corrigées afin d’obtenir la température et
le spectre de réflectance de la surface.
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FIGURE 2.7 – Différence de longitude entre le point sub-solaire et l’orbite au moment où
elle passe l’équateur selon le numéro d’orbite. Le sens du décalage dans la direction Y
(voie L vers voie C) est indiqué en rouge.
2.1.3.1 Correction de l’atténuation atmosphérique
Comme nous l’avons vu à l’aide de l’équation 2.2, les composantes réflechie-diffusée
et tellurique du rayonnement reçu par OMEGA sont atténuées par l’atmosphère de Mars
qui, composée principalement de CO2, est soit opaque, absorbante ou transparente selon
la longueur d’onde. La transmission de l’atmosphère martienne a été estimée en début de
mission grâce à une observation de mont Olympe, le plus haut volcan de Mars. Le mont
Olympe est entièrement recouvert de poussière (donc homogène) et dans cette observa-
tion, la seule différence entre deux pixels situés au sommet et à la base du volcan est que le
spectre du pixel sommital a traversé une quinzaine de kilomètre d’atmosphère en moins.
Le rapport entre les deux spectres permet ainsi d’obtenir l’atténuation τ atmosphérique
en fonction de la longueur d’onde grâce à l’équation de Beer-lambert Isortie = Ientr e´ee−τL
appliquée au deux spectres, L étant l’épaisseur effective d’atmosphère traversée. Avec
ce formalisme, T (λ) = e−τ(λ) est la transmission atmosphérique. L’inconvenient de cette
méthode est que les absorptions des composés minoritaires de l’atmosphère, comme la
vapeur d’eau, sont mélangées aux absorptions du CO2. Or la quantité de vapeur d’eau
dans l’atmosphère peut varier fortement selon l’heure et la saison, si bien que le spectre
de transmission empirique ne doit pas être utilisé lorsque le but est d’étudier les absorp-
tions de la vapeur d’eau, notamment autour de 2.65 µm, car il biaiserait alors les spectres
de l’absorption causée par les différentes quantités de vapeur d’eau présentes dans les
deux spectres d’Olympe (Maltagliati et al., 2011, 2013). Pour ces gammes de longueur
d’onde, il est possible d’utiliser un spectre théorique de transmission de l’atmosphère, cal-
culé à partir de la composition de l’atmosphère (sans vapeur d’eau) au moyen d’un code
de transfert radiatif (effectué par T. Fouchet, Lellouch et al., 2000). Les deux spectres
de transmission, empirique et théorique, sont montrés sur la figure 2.8. On voit que dans
la gamme des longueurs d’ondes OMEGA (l’atmosphère est transparente aux longueurs
d’ondes de la voie VIS), l’atmosphère présente deux fenêtres d’opacité, entre 2.6 et 2.85
µm et entre 4.1 et 4.5 µm, causées par le CO2. OMEGA ne peut obtenir aucune informa-
tion de la surface de Mars à ces longueurs d’onde.
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FIGURE 2.8 – Spectres de transmission de l’atmosphère martienne. Le spectre empirique
(« volcano-scan ») est montré en noir et le spectre théorique calculé à partir d’un modèle
de transfert radiatif est montré en rouge. Une transmission égale à 1 signifie que le milieu
est transparent et une transmission égale à zéro qu’il est opaque. On utilise l’absorption
témoin indiquée sur le graphique du bas pour trouver la bonne puissance à laquelle élever
le spectre de transmission pour corriger les données OMEGA de l’atténuation atmosphé-
rique.
Pour corriger les luminances énergétiques spectrales de l’atténuation atmosphérique,
nous supposons que les composantes solaire et telluriques ont subit la même atténuation,
c’est-à-dire que Hatm = H′atm dans l’équation 2.2. En toute rigueur, H′atm n’est qu’une frac-
tion de Hatm donc nous sur-corrigeons les longueurs d’ondes affectées par le rayonnement
tellurique. Chaque spectre comporte une atténuation atmosphérique égale à T (λ)L, avec
L la longueur effective de la traversée de l’atmosphère par le rayonnement. On trouve
empiriquement l’exposant L en annulant les variations causées par l’absorption du CO2
atmosphérique entre 1.9 et 2 µm comme montré sur la figure 2.8 (graphique du bas). La
procédure de correction des atténuations atmosphériques calcule ainsi pour chaque spectre
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un exposant L tel que Hatm = T (λ)L puis le spectre est divisé par Hatm. Cette division de
l’ensemble du spectre implique que les luminances énergétiques spectrales d’OMEGA
aux longueurs d’ondes où l’atmosphère est opaque prennent de très grandes valeurs, non
physiques, car elles sont dans l’opération divisées par des valeurs de transmission proches
de zéro et doivent ainsi être masquées.
2.1.3.2 Correction de la diffusion des aérosols
L’atmosphère de Mars comporte en permanence des quantités variables (temporel-
lement et géographiquement) de poussières et de petites particules en suspension. Ces
aérosols introduisent une pente spectrale dans l’IR (montrée sur la figure 2.25) et tendent
à lisser et à homogénéiser l’information issue de la surface : le contraste entre un terrain
clair et un terrain sombre sera d’autant plus réduit qu’il y a d’aérosols dans sur le chemin
optique. La quantité d’aérosols qui interagit avec le rayonnement mesuré par OMEGA
dépend bien sûr de la quantité de particules en suspension (« l’opacité optique »), mais
également de la géométrie de l’observation (les rayons à forte incidence traversent plus
d’atmosphère que les rayons à faible incidence). Mathieu Vincendon a développé un outil
permettant de simuler le trajet des photons depuis leur entrée dans l’atmosphère jusqu’à
l’instrument (Vincendon, 2008; Vincendon and Langevin, 2010). Les aérosols y sont pa-
ramétrés (taille, albédo de simple diffusion, fonction de phase,...) d’après les valeurs trou-
vées avec CRISM et publiées par Wolff et al. (2009). En lançant de très nombreuses fois
les simulations (on parle de simulation de type Monte-Carlo), cet outil permet d’étudier
les statistiques de la diffusion du rayonnement par les aérosols en fonction de la géomé-
trie et de l’opacité optique. On peut donc construire des tables de références indiquant la
contribution des aérosols en fonction de la longueur d’onde, de la quantité d’aérosols et de
la géométrie (les paramètres sont résumés dans la table 2.1) pour en corriger les effets afin
d’obtenir un spectre de la surface moins perturbé par les aérosols. La méthode fonctionne

















source géocube géocube géocube
τMER (Lemmon
et al., 2014)
tailles entre 1.2 et 1.8












voir section 2.3.3 et
figure 2.25 ;
l’exctinction dépend
de la composition et
de la taille des
aérosols.
TABLE 2.1 – Paramètres de la correction de la contribution diffusive des aérosols.
La contribution diffusive des aérosols au rayonnement tellurique (H′ae´rosols dans l’équa-
tion 2.2) est calculée à part de la contribution au rayonnement solaire (Hae´rosols), en uti-
lisant une valeur d’extinction (qui est la pente spectrale des aérosols) plus faible. Les
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données géométriques de l’observation sont connues (géocube) et l’opacité optique est
estimée grâce aux mesures des robots Spirit et Opportunity (voir section 2.3.3). On es-
time l’incertitude associée à cette correction en calculant l’écart type des résultats avec
quatre configurations : avec la taille des aérosols égale à 1.2 µm ou 1.8 µm et avec la
valeur d’opacité optique à ±20%.
2.1.3.3 Calcul de la température de la surface
Nous avons vu sur le graphique 2.2 que la surface de Mars émet du rayonnement tellu-
rique en fonction de sa température. Pour des températures de 200 à 300 K, le maximum
de l’émission thermique (selon la loi de déplacement de Wien) est situé entre 10 et 15 µm.
Dans la gamme spectrale d’OMEGA, l’émission thermique de la surface est donc d’autant
plus importante que la longueur d’onde est élevée. Pour cette raison et dans la continuité
des travaux de Denis Jouglet, nous avons choisi d’étudier la composante tellurique à partir
des quatre derniers spectels de la voie L (spectels #252 à #255), correspondants aux lon-
gueurs d’ondes 5.024 à 5.100 µm. On cherche ainsi la température qui explique le mieux
(au sens des moindres carrés) la luminance énergétique spectrale observée par ces quatre
spectels.
Comme résumé dans l’équation 2.2, on considère que chaque pixel comprend une
contribution d’un corps noir (équation 2.3), pondérée par une émissivité. Il nous faut donc
connaître l’émissivité de la surface pour trouver la température.
Calcul de l’émissivité Nous avons comparé deux méthodes indépendantes pour trouver
l’émissivité  (λ) de 5 à 5.1 µm. La première est celle implémentée par Denis Jouglet
(Jouglet, 2008) et la seconde consiste en une résolution numérique de l’équation 2.2 pour
obtenir à la fois la température et l’émissivité :
FIGURE 2.9 – Spectres « clair » et « sombre » utilisés pour trouver l’émissivité à 5 µm à
partir d’une comparaison des réflectances à 2.4 µm (ligne pointillée). D’après Erard and
Calvin (1997).
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1. La loi de Kirchhoff nous indique que ∀λ, r (λ)+  (λ) = 1. Ainsi, si la réfléctance
de la surface à 5 µm est connue, l’émissivité l’est également et la seule inconnue
de l’équation 2.2 est alors la température. Pour trouver la réflectance de 5 à 5.1 µm,
Jouglet (2008) utilise deux spectres synthétiques de la surface de Mars, obtenus
à partir d’observations téléscopiques (Erard and Calvin, 1997). Ces deux spectres
sont montrés en figure 2.9 et sont censés représenter les limites (terrains clairs et
sombres) de la variabilité spectrale de la surface de Mars. La réflectance de 5 à
5.1 µm est interpolée à partir de ces deux spectres en fonction du rapport à 2.4 µm
entre la réflectance mesurée par OMEGA et celles des deux courbes de la figure
2.9.
2. A l’aide d’un algorithme qui converge avec un simplex, on peut résoudre numé-
riquement l’équation 2.2 pour obtenir à la fois l’émissivité et la température. En
pratique, l’algorithme (AMOEBA de IDL©) converge assez vite car on dispose de
quatre équations pour cinq inconnues : la température est la même pour les quatre
spectels et laisse peu de liberté aux valeurs des quatre émissivités.
FIGURE 2.10 – Comparaison des températures obtenues avec les deux méthodes. a) His-
togramme bi-dimensionnel, la droite y = x est indiquée en noir ; b) Histogramme des
températures du jeu de donnée OMEGA par tranche de 0.5 K.
Les émissivités à 5 µm trouvées avec les deux méthodes sont entre 0.8 (pour les ter-
rains très clairs) et 0.94 (terrains très sombres). Par comparaison, les spectres en émissivité
de l’instrument TES commencent à 5.8 µm avec des valeurs proches (0.75 à 0.95, Chris-
tensen et al., 2001). La figure 2.10 présente la comparaison des températures obtenues
avec les deux méthodes d’estimation de l’émissivité. On voit que les résultats sont très
proches (autour de la corrélation parfaite, le 1σ est inférieur au dixième de Kelvin et 3σ
≈1 K). Les résultats de températures ne sont pas significativement impactés par l’hypo-
thèse utilisée pour le calcul de l’émissivité. La méthode « historique » utilisant les spectres
de Erard and Calvin (1997) donne visuellement un résultat avec légèrement moins de bruit
que la seconde méthode et est également plus rapide à calculer. De plus, la méthode nu-
mérique semble avoir du mal à bien contraindre tous les paramètres lorsque le flux est
très faible (d’où la plus grande dispersion sous 210 K sur la figure 2.10a). Pour ces rai-
sons, nous avons retenu la première méthode pour traiter systématiquement l’ensemble
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du jeu de donnée de la voie L. Nous avons construit des cartes globales (32 pixels par
degrés, ppd) de l’émissivité des spectels 252 à 255 en utilisant toutes les données de la
voie C. Le remplissage est presque total, ce qui permet de traiter systématiquement toutes
les données de la voie L avec l’algorithme suivant :
— si la voie C du pixel considéré est disponible et fiable, l’émissivité est calculée
avec la méthode de Jouglet (2008) en comparant la réflectance à 2.4 µm à celles
de la figure 2.9.
— si aucune donnée de la voie C n’est disponible pour ce pixel (voie C éteinte, morte
ou décalage), l’émissivité est interpolée à partir des cartes qui ont été construites
— si les cartes ne sont pas remplies à cet endroit là, alors les émissivités sont calculées
en même temps que la température avec la méthode numérique
Incertitudes L’incertitude sur le produit « température des données OMEGA » est dé-
taillée ici. Plusieurs sources sont à prendre en compte :
— le bruit des données. On a vu qu’il était dominé par le bruit de lecture égal à 1.85
DU pour tous les spectels. Etant donné que le calcul de la température s’effectue
à partir de quatre spectels, le bruit du signal thermique est divisé par 2, soit 0.925
DU. La figure 2.11 présente la distribution du rapport signal-sur-bruit (RSB) du
jeu de donnée thermique d’OMEGA. Les données en soirée et de nuit ne sont pas
représentées dans ces diagrammes et ont typiquemment des signaux plus faibles,
avec des rapports signal-sur-bruit allant de 2 à ~30. On voit que plus de 98% des
données de jour ont un RSB supérieur à 30. En modifiant la luminance énergétique
d’OMEGA à 5 µm de plus ou moins ce RSB, l’impact du RSB sur l’incertitude
en température est estimé à ∆T ≈ −0.7336+0.006×T , avec T la température. En
prenant T = 220K , on trouve ∆T ≈ 0.5K . On retiendra cette valeur pour estimer
l’incertitude sur la température causée par le RSB des données. En pratique, elle
sera la plupart du temps inférieure en raison d’un meilleur RSB (une plus grande
température).
— L’étalonnage radiométrique au sol de la voie L a montré que sa calibration absolue
n’est connue qu’à 20 % près (Bonello et al., 2005). Cette incertitude potentielle
est un biais qui affecte tout le jeu de données de la même manière (incertitude sys-
tématique). On considère le cas le plus défavorable : les luminances énergétiques
spectrales de la voie L ne seraient connues qu’à 20 % près. Avec la formule du
corps noir (équation 2.3), on estime que l’incertitude sur la température causée
par une variation de ±20 % de la luminance énergétique à 5 µm augmente linéai-
rement avec la température selon la droite ∆T = −4.426+0.0365×T , ce qui donne
~3 K à 210 K et ~6 K à 280 K.
— On a vu que lors de la correction de l’atténuation atmosphérique, nous considérons
que Hatm = H′atm dans l’équation 2.2 et que les luminances énergétiques spectrales
de la voie L sont ainsi sur-corrigées. Le niveau « correct » des luminance énergé-
tiques spectrales après une correction atmosphérique prenant en compte le vrai
H′atm doit donc se trouver entre le niveau que l’on obtient avec Hatm et le niveau
sans correction. On trouve que la différence des températures calculées avec Hatm
ou sans correction est de 1 K. Cette valeur est faible en raison de la bonne trans-
mission de l’atmosphère Martienne à 5 µm (~0.97, figure 2.8). Ce chiffre de 1 K
fournit une limite supérieure à l’incertitude causée par notre correction atmosphé-
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FIGURE 2.11 – a) Distribution du rapport signal-sur-bruit des quatre derniers spectels de
la voie L en fonction de l’incidence solaire. Plus l’incidence augmente, plus la surface
est froide et plus le signal diminue. b) Histogramme de fréquence cumulée du rapport
signal-sur-bruit des données thermiques. Les premier, deuxième et cinquième déciles sont
indiqués par des lignes pointillées. ~98% des données ont un rapport signal-sur-bruit su-
périeur à 30.
rique.
— Avant de calculer la température, la correction de la contribution diffusive des aé-
rosols est appliquée aux luminances énergétiques spectrales à 2.4 µm (pour trouver
l’émissivité à 5 µm) et à 5 µm. La figure 2.12 montre la répartition des données,
l’amplitude et l’incertitude de cette correction sur la température. On voit que
pour la majeure partie du jeu de données (figure 2.12a), la correction des aérosols
modifie la température de 2 K au maximum (figure 2.12b), avec une incertitude
associée deux fois moindre (figure 2.12c). On retient donc 1 K comme valeur de
l’incertitude sur la température associée à la correction de la contribution diffusive
des aérosols.
Si on considère que les différentes sources d’incertitudes relatives (RSB, correction
atmosphérique, correction aérosols) sont indépendantes, alors l’incertitude relative totale
sur la température dérivée de la voie L d’OMEGA en est la somme quadratique c’est-à-
dire
√
0.5²+1²+1² = 1.5 K . S’ajoute à cette incertitude relative une incertitude systéma-
tique affectant tout le jeu de données croissant linéairement avec la température, pour des
valeurs maximales de ~3 K à 210 K jusqu’à ~6 K à 280 K.
2.1.3.4 Conversion en spectres de réflectance
Une fois que les corrections atmosphérique et de la contribution diffusive des aérosols
ont été appliquées, on peut corriger le spectre de luminance énergétique de la contribution
tellurique à l’aide de la méthode de calcul de température décrite plus haut. La seule
inconnue de l’équation 2.2 est alors r (λ), la réflectance de la surface, qui nous informe
sur sa composition.
L’équation 2.2 considère que la surface est lambertienne, c’est-à-dire qu’elle reflète
et émet le rayonnement avec la même intensité dans toutes les directions. Les surfaces
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FIGURE 2.12 – Effet de la correction de la contribution diffusive des aérosols sur la tem-
pérature des données OMEGA. a) Distribution des données en fonction de l’opacité op-
tique et de la température. b) Amplitude de la correction sur la température dérivée. c)
Incertitude associée à la correction de la contribution des aérosols (écart type de quatre
correction pour des aérosols de tailles 1.2 µm, 1.8 µm et avec l’opacité optique ±20 %).
réelles s’éloignent de ce comportement idéal selon leur fonction de phase. Pour la ma-
jeure partie du jeu de données OMEGA relatif à la surface de Mars, les observations
s’effectuent au nadir, avec des angles d’émergence proches de zéro. L’incidence solaire
varie cependant beaucoup en raison de l’orbite elliptique de Mars Express, comme on le
voit sur la figure 2.11a. De nombreuses études à partir des observations des robots à la sur-
face (Guinness et al., 1997; Johnson et al., 2006a,b), des données multi-géométrie (EPF
pour « Emission Phase Function ») de CRISM et la grande quantité de données OMEGA
(Wolff et al., 2009; Vincendon, 2013; Ceamanos et al., 2013; Fernando et al., 2013) ont
permis d’étudier la fonction de phase de la surface de Mars. La fonction de phase de
l’étude de Vincendon (2013) est montrée en figure 2.13. On voit que la réflectance lam-
bertienne varie d’environ 10 % selon la géométrie de l’observation. Cette fonction de
phase est d’autant plus lissée qu’il y a d’aérosols dans l’atmosphère. La fonction de phase
de la surface de Mars présente en général une baisse de la rétrodiffusion (angles faibles)
de 5 à 10 % et une augmentation de la réflectance de 10 à 20 % lorsque l’angle augmente.
Nous utiliserons la fonction de phase de Vincendon (2013) (figure 2.13) pour notam-
ment normaliser les albédos solaires calculés à partir des données OMEGA à plusieurs
géométries. On garde cependant à l’esprit qu’une unique fonction de phase ne rend pas
compte de la diversité des propriétés photométriques de la surface de Mars, surtout à petite
échelle (Fernando et al., 2013).
2.2 Données in situ
Les satellites apportent une vision globale de la distribution des matériaux et des pro-
cessus dont la nature est mieux contrainte en étant directement à la surface pour les ob-
server. L’exploration in situ de Mars durant les quarante dernières années a ainsi été une
source essentielle de données. Dans cette section, nous présentons dans un premier temps
les résultats de ces missions qui sont liés aux thématiques de cette thèse (section 2.2.1)
puis l’accent est mis sur le robot Curiosity (section 2.2.2) et en particulier l’instrument
REMS à son bord (section 2.2.3) dont les données sont analysées dans le chapitre 4.
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FIGURE 2.13 – Réflectance trouvée en fonction de l’angle d’incidence solaire en consi-
dérant une surface lambertienne. Plusieurs études (certaines depuis la surface à 0.75 µm,
d’autres orbitales à 1 µm) sont montrées en différentes couleurs. La fonction de phase
calculée par Vincendon (2013), qui sera utilisée durant cette thèse, est en noir. Figure
modifiée depuis Vincendon (2013).
2.2.1 Vue d’ensemble
A ce jour, avant l’arrivée en 2015 de la mission InSight (NASA), sept robots se sont
posés avec succès à la surface de Mars. Ils sont montrés sur la figure 2.14, aux côtés de
leurs concepteurs pour donner l’échelle. Les images qu’ils nous ont renvoyées ont marqué
les esprits et avec les autres données scientifiques, elles ont progressivement changé notre
compréhension de la planète Mars. Quelques uns de ces panoramas sont montrés sur la
figure 2.15. Dans cette section, nous discutons les principaux résultats de ces missions
concernant les propriétés thermiques et physiques du régolite, mais aussi les échanges
entre le régolite et l’atmosphère et le cycle de l’eau sur Mars.
Les premiers robots à se poser sur Mars furent les deux atterrisseurs Viking, missions
jumelles de la NASA. Le 20 Juillet 1976, Viking 1 arrivait dans Chryse Planitia, suivi de
Viking 2 le 3 Septembre 1976, 6500 km plus loin dans Utopia Planitia (cf figure 2.16).
Alimentés par des réacteurs nucléaires, ils sont tous les deux restés opérationnels bien
plus longtemps que prévu, durant 3.3 et 1.8 années martiennes respectivement. Ces deux
robots étaient immobiles, sortes de station de météorologie et d’imagerie, et étaient dotés
d’un bras mécanique avec une pelle permettant de récolter des échantillons pour les livrer
à de nombreux instruments pour des analyses plus poussées. Raymond Arvidson et de
nombreux co-auteurs ont publiés deux revues des résultats de ces atterrisseurs dont est
tirée la plupart des informations relatées dans cette section (Arvidson et al., 1980, 1989a).
La première information renvoyée par les capteurs des atterrisseurs fut que la sur-
face de Mars est bien plus dense que celle de la Lune. Les paysages découverts par les
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FIGURE 2.14 – Portrait de famille des explorateurs de Mars. Ces images proviennent de
la NASA et du JPL.
deux atterrisseurs Viking, tous deux dans les basses plaines du Nord (figure 2.16), se res-
semblent beaucoup (figure 2.15), montrant une plaine partiellement couverte de rochers
de taille métrique (entre 8 et 14% de la surface). Les espaces entre les rochers et les ro-
chers eux même sont couverts d’un composant fin, rouge-brun, dont le premier mm est
un peu plus cémenté que ce qu’il y a en dessous. Les instruments d’analyse approfondie
avaient été conçus pour détecter des traces de carbone et de molécules organiques avec
des concentration d’une particule par milliard. Elles n’ont cependant trouvé ni carbone ni
molécule organique dans les échantillons analysés, à la grande déception de la commu-
nauté scientifique de l’époque. Une de ces expériences (GCMS pour Gaz Chromatograph
Mass Spectrometer) a néanmoins mesuré un dégazage de vapeur d’eau lorsque les échan-
tillons étaient chauffés à 500°C en 30 secondes dans une enceinte interne aux robots.
L’eau composait ainsi 1 à 3 % en poids des échantillons analysés (Biemann et al., 1977),
interprétée comme étant de l’eau absorbée, adsorbée et faiblement liée aux matériaux du
régolite (donc disponible pour des échanges avec d’autres réservoirs). L’experience Gaz
Exchange a également permis de mesurer la taille et la surface spécifique d’échange du
composant fin, respectivement entre 0.1 et 10 µm et de ~17 m²/g (Ballou and Wood, 1978;
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Arvidson et al., 1989a).
Les deux atterrisseurs étaient équipés de spectromètres à rayon X (XRF pour X Ray
Fluorescence) qui ont permis des analyses chimiques de la surface, révélant une compo-
sition très proche aux deux endroits (Baird et al., 1976; Clark et al., 1982). Couplées aux
expériences de pyrolyse et d’échange de gaz à l’intérieur des robots et aux mesures de
spectroscopie entre 0.4 et 1 µm (Adams et al., 1986; Huck et al., 1977; Guinness et al.,
1987; Arvidson et al., 1989b), ces informations n’ont pas permis de lever toutes les am-
biguités minéralogiques (Banin, 1983) mais ont indiqué que le composant fin comporte
une phase hydratée (Toulmin et al., 1977) et ressemble à un basalte lentement altéré par
de l’eau comme la palagonite, riche en sels et en smectites (Allen et al., 1981; Clark
and Hart, 1981; Singer, 1982). Suite à ces analyses, la surface de Mars est vue comme
un mélange de basaltes mafiques (voir ultra-mafiques) sombres et du composant fin pa-
lagonitique plus clair, les sels peu abondants étant mis à part. Les nuances de couleurs
orbservées pouvant être produites par des mélanges spatiaux de ces deux éléments et par
la rugosité apparente de l’ensemble. Des interactions avec de l’eau semblent nécessaires
pour expliquer la chimie observée. Soderblom and Wenner (1978) et Squyres et al. (1987)
proposent que le composé palagonitique du régolite martien a pu se former par intrusion
de laves dans une strate riche en eau (pergélisol ou aquifère gelé). Les résultats présentés
dans le chapitre 5 apportent quelques éléments de réponse vis-à-vis de l’implémentation
du matériau hydraté dans le régolite.
Les atterrisseurs Viking ont vu une fine couche (10 µm) de givre d’eau se déposer à
la surface durant l’hiver, la recouvrant d’un manteau blanc. Cette couche de givre s’est
évaporée après environ 200 sols et a été observée chaque hiver. Durant les plus de trois
ans d’opération de Viking 1, des fins dépôts de poussière atmosphérique ont aussi été
observés, et ils ont été enlevés par les tempêtes de poussières durant l’hiver (Arvidson
et al., 1983). Les atterrisseurs Viking ont réalisé les premières mesures de température et
de pression atmosphérique depuis la surface de Mars, révélant que la pression atmosphé-
rique chute de 20% durant l’hiver en raison de la condensation du gaz carbonique au pôle
nord.
Mars Pathfinder s’est posé sur Mars le 4 juillet 1997, quinze ans après la fin des mis-
sions Viking. Son site d’opération, Ares Vallis (voir figure 2.16), est proche du premier
atterrisseur Viking. Le paysage découvert (voir figure 2.15), couvert de rochers, ressemble
à ceux des deux Viking. Mars Pathfinder était une mission à bas coût pour établir princi-
palement la faisabilité technique du retour sur Mars et consistait en un atterrisseur et un
petit robot mobile (Sojourner, voir figure 2.14) qui a cessé de fonctionner le 27 septembre
1997. La mission comportait un spectromètre à rayon X (« APXS » pour Alpha Proton
X ray Spectrometer), version évoluée des XRF des atterrisseurs Viking, qui a observé
que la composition chimique de ses environs était très sembable à celles mesurées par
les atterrisseurs Viking Larsen et al. (2000); Foley et al. (2003), confirmant sa possible
composante palagonitique (Bell et al., 2000).
Les deux robots de la mission Mars Exploration Rover (« MER ») ont atterri les 4
(pour Spirit) et 25 janvier 2004 sur Mars, espacés de 180° de longitude (voir figure 2.16).
Ces missions avaient pour objectif d’explorer leurs environs en parcourant au moins 600
m en 90 sols. Ces valeurs ont été pulvérisées par l’incroyable longévité de ces rovers :
Spirit a cessé de fonctionner le 22 Mars 2010 après une balade de 7 km et Opportunity est
toujours en opération (en août 2014) après 35 km parcourus. Les résultats scientifiques
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FIGURE 2.15 – Panoramas des surfaces Martiennes explorées par les robots. Les images
proviennent de la NASA et du JPL.
de ces deux explorations sont conséquents et n’ont pas vocation à être décrits en détail
ici. On peut les trouver de manière exhaustive dans Arvidson et al. (2010) et Arvidson
et al. (2011). Ils ont notamment découvert des dépôts de carbonates, des veines de sul-
fate (de gypse), des sphérules d’hématite déposées par concrétion dans un environnement
aqueux. Les instruments APXS à leurs bords ont mesuré des compositions chimiques
proches de celles des atterrisseurs Viking et Pathfinder, avec localement des variations
pouvant être expliquées par des paléo-environnements aqueux et même hydrothermaux
dans le cas de Spirit (Haskin et al., 2005; Squyres et al., 2006; Ming et al., 2006; Cabrol
et al., 2006). Spirit a pu observer directement des tourbillons de poussière se déplacer à
la surface et Opportunity a imagé le déplacement des nuages de glace d’eau dans l’atmo-
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FIGURE 2.16 – Les sites d’atterrissage des missions d’exploration in situ de Mars sont
indiqués par dessus la topographie de la surface (MOLA).
sphère martienne, d’aspect sembable aux cyrus terrestres. Le suivi du contenu en aérosols
de l’atmosphère martienne par les MER est abordé dans la section 2.3.3.
La station Phoenix a atterri sur Mars le 10 avril 2008 dans les plaines du nord à très
haute latitude (68°N, voir figure 2.16). Les panoramas renvoyés (figure 2.15) montrent que
la surface s’agence selon des formes polygonales de typiquement 4 mètres (Mellon et al.,
2009b). Cette morphologie particulière révèle que le sous-sol est gélé : en se contractant,
la glace produit les polygones à la surface (ce phénomène est décrit et étudié en détail
dans la thèse d’Antoine Séjourné, 2011). En effet, les rétrofusées actives durant l’atter-
rissage de Phoenix et le bras robotique ont permis de mettre directrement à jour la glace
sous-jacente (Mellon et al., 2009a; Smith et al., 2009). Cette glace d’eau présente sous
le premier centimètre du régolite s’est partiellement sublimée en quatre sols après son
exposition à la surface. Arvidson et al. (2009) ont proposé que les variations de résistance
mécanique du sol sous l’action du bras robotisé pouvait s’expliquer par la quantité d’eau
adsorbée dans le régolite : plus le régolite est humide, plus il présente une importante
cohésion mécanique. Le bras robotique a délivré des échantillons du régolite à un ana-
lyseur semblable à ceux des missions Viking (« TEGA » pour Thermal and Evolved Gas
Analyser). Ces mesures ont permis d’identifier des perchlorates (0.6 % en poids, Hecht
et al., 2009), des carbonates, des sels (plusieurs % en poids) et d’estimer le contenu en eau
du régolite (~2% en poids, Smith et al. 2009; Sutter et al. 2012). Afin d’expliquer la dis-
tribution verticale des perchlorates, un mécanisme impliquant de fins films d’eau liquide
est proposé par Cull et al. (2010). L’exploration de Phoenix a ainsi mis en évidence de
nombreux composants dont la formation et la distribution implique une interaction avec
de l’eau liquide.
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2.2.2 Curiosity
Le robot Curiosity, de la mission Mars Science Laboratory (« MSL ») est arrivé sur
Mars le 6 août 2012. Curiosity, avec ses 900 kg, est le plus gros robot jamais envoyé
vers Mars. Pour la comparaison, les robots MER ne pèsent « que » 185 kg et les stations
Viking, immobiles, 657 kg. Le but de MSL est de caractériser l’habitabilité de l’environ-
nement martien et d’aider à la compréhension des processus actifs aujourd’hui sur Mars
(Grotzinger et al., 2012). Il s’est posé dans le cratère Gale, un cratère dégradé situé sur la
dichotomie de topographie (voir figure 2.16) et dôté d’un mont central constitué de dépôts
sédimentaires. La géologie de ce cratère est décrite dans le chapitre 4 (section 4.1.1), où
les opérations et découvertes scientifiques de la mission sont également résumées (section
4.1.2). Le robot a été conçu pour pouvoir parcourir jusqu’à 200 m par sol, avec une vi-
tesse maximale sur terrain plat de 4 m/s (1.5 m/s avec le pilote automatique). Son énergie
lui est fournie par un réacteur nucléaire (« MMRTG » pour Multi-Mission Radioisotope
Thermoelectric Generator) et il dispose de deux batteries rechargeable pour permettre des
pics d’activité dépassant les 110 W founis par le MMRTG. Les données des différents
instruments de Curiosity sont rendues publiques six mois après leur acquisition sur le site
de la NASA.
FIGURE 2.17 – Vue schématique de Curiosity. Les principaux instruments scientifiques
sont indiqués. Les angles d’attitude du robot (lacet, roulis, tangage) sont montrés dans le
cartouche en bas à droite et ils ont ici leur valeurs nominales.
Curiosity a à son bord dix instruments scientifiques dont la disposition sur le robot est
montrée sur la figure 2.17. On en donne ici une brève description.
CheMin Chemistry and Mineralogy (« CheMin » dont la responsabilité est à David
Blake) analyse des échantillons préalablement réduits en poudre par diffraction et fluores-
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cence des rayons X. La diffraction X permet de caractériser la cristalinité de l’échantillon
(caractéristique des minéraux) et la fluorescence X en fournit la composition et la concen-
tration massique élémentaire. Cet instrument permet ainsi de déterminer quels minéraux
sont présents et quelle est la composition chimique de la phase amorphe (non ou peu
cristalline). On peut trouver plus d’informations sur CheMin dans Blake et al. (2012).
MAHLI Mars Hand Lens Imager (« MAHLI » dont la responsabilité est à Kenneth
Edgett) est une caméra multi-usages. MAHLI est capable d’observer en étant très proche
de sa cible (20 mm), auquel cas la résolution spatiale de l’image est au mieux de 14 µm
par pixel, littéralement microscopique, ou au contraire d’observer une scène à l’infini.
MAHLI permet aussi d’observer les couleurs des matériaux entre 0.38 et 0.68 µm. On
peut trouver plus d’information sur MAHLI dans Edgett et al. (2012).
APXS Alpha Particle X-ray Spectrometer (« APXS » dont la responsabilité est à Ralf
Gellert) est une version évoluée des APXS à bord de Mars Pathfinder et des MER. Il
permet de déterminer la composition élémentaire d’un matériau avec une empreinte de 1.7
cm de diamètre au contact. On peut trouver plus d’informations sur APXS dans Campbell
et al. (2012).
RAD Radiation Assessment Detector (« RAD » dont la responsabilité est à Donald
Hassler) est un instrument qui mesure la dose de radiation reçue par le robot, pendant le
voyage interplanétaire et à la surface de Mars. Les radiations sont principalement causées
par les rayons cosmiques galactiques et les particules solaires énergétiques. Cet instru-
ment a pour but d’évaluer la dose de radiation que subiraient des astronautes explorateurs
de Mars. Il est décrit dans Hassler et al. (2012).
SAM Sample Analysis at Mars (« SAM » dont la responsabilité est à Paul Mahaffy) est
l’instrument le plus en aval des analyses de Curiosity. Il pèse 42 kg, soit presque la moi-
tié de la totalité des instruments scientifiques de la mission. SAM permet d’analyser des
échantillons (solides réduits en poudre ou des gaz atmosphériques) au moyen de plusieurs
expériences : un chromatographe en phase gazeuse (« GC »), un spectromètre de masse
à quadrupôle (« QMS »), un spectromètre à laser réglable (« TLS »), et un système de
pyrolise (« CSPL »). SAM permet ainsi, entre autres, d’identifier les composants du ma-
tériau (ou gaz) analysé, y compris les molécules organiques, de déterminer les rapports
isotopiques de beaucoup d’atomes et de mesurer la quantité de volatiles (vapeur d’eau,
gaz carbonique, sulfure...) dégagé lors d’une pyrolyse (comme Phoenix et Viking). SAM
est un instrument très complet permettant des analyses complexes. On peut trouver plus
d’informations sur SAM dans Mahaffy et al. (2012).
Mastcam Mast Camera (« Mastcam » dont la responsabilité est à Michael Malin) est
un instrument contitué de deux caméras au sommet du mât de Curiosity, à 2 mètres du
sol. Elles peuvent agir comme une paire stéréo et fournissent des images à large champ
de vue des paysages autour du robot. On peut trouver plus d’informations sur Mastcam
dans Malin et al. (2010).
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DAN Dynamic Albedo of Neutrons (« DAN » dont la responsabilité est à Igor Mitrofa-
nov) est un instrument russe qui mesure le flux de neutrons du régolite. C’est une version
adaptée de l’instrument MONS en orbite (« Mars Odyssey Neutron Spectrometer ») dont
nous parlerons dans le chapitre 5. Des neutrons sont émis à différentes énergies en per-
manence par le Soleil, la galaxie et le MMRTG. Lorsqu’ils rencontrent les atomes de la
surface de Mars, ils équilibrent leur temperature avec ceux-ci. Le transfert de température
est beaucoup plus important dans le cas du proton (l’atome d’hydrogène) : on parle de
« modération » du proton. Ainsi, même une petite fraction d’hydrogène dans le régolite
change l’efficacité de la thermalisation des neutrons de plusieurs magnitudes. DAN me-
sure donc l’abondance de cet élément dans le sous-sol, sous forme d’eau (adsorbée ou
structurale), de groupements hydroxyl, mais aussi composant les nitrates. Il dispose d’un
mode passif, où la source de neutrons est naturelle (MMRTG compris), et d’un mode actif
où les neutrons sont émis par DAN qui en mesure la décroissance avec le temps. DAN
permet typiquement de sonder le contenu et la distribution en hydrogène (nommé hydro-
gène équivalent-eau) du premier mètre du régolite. On peut trouver plus d’informations
sur DAN dans Mitrofanov et al. (2012).
ChemCam Laser-Induced Remote Sensing for Chemistry and Micro-imaging (« Chem-
Cam » dont la responsabilité est à Roger Wiens) est un instrument d’un nouveau type,
issu d’une technologie développée au Commissariat à l’Energie Atomique français et
sans équivalent sur aucune autre mission. Il est constitué de deux parties : Laser-Induced
Breakdown Spectrometer (« LIBS ») utilise des impulsions laser très puissantes (~14 mJ
en 5 nanosecondes) pour vaporiser les matériaux qu’il cible. Il en résulte un plasma, ob-
servé par un téléscope relié à trois spectromètres qui en analysent la lumière entre 0.24 et
0.85 µm (en 6144 spectels, soit de 0.15 à 0.65 nm de résolution spectrale). Cette spectro-
scopie en émission extrêmement précise permet de déterminer la composition élémentaire
du plasma et donc du matériau qui a été visé. La seconde partie de l’instrument est le Re-
mote Micro-Imager (« RMI »), et consiste en un système d’imagerie (CCD) permettant
de visualiser les tirs de LIBS (avec une résolution sub-millimétrique). Selon la distance
de ChemCam à sa cible (qui peut atteindre 7 mètres), le diamètre du laser varie de 0.2 à
0.6 mm. ChemCam a la possibilité de tirer plusieurs fois en peu de temps pour obtenir
un grillage d’information. Les tirs successifs au même endroit permettent de déterminer
la composition de la cible à des profondeurs de plus en plus grandes (cela dépend de
la solidité de la cible, mais une cinquantaine de tirs successifs creusent un caillou d’un
millimètre environ). LIBS permet ainsi de déterminer la composition chimique d’un maté-
riau à distance et RMI de replacer ces mesures dans leur contexte géologique. ChemCam
constitue un jeu de donnée très riche en information et également très conséquent (plus
de 150 000 tirs déjà réalisés). On peut trouver plus d’informations sur ChemCam dans
Wiens et al. (2012) et Maurice et al. (2012).
Les neuvième et dixième instruments sont la caméra pour enregistrer la descente du
module d’atterrissage dans l’atmosphère (MARDI) et la station environnementale REMS
qui est décrite dans la section suivante et dont les données sont analysées dans le chapitre
4. Curiosity dispose d’un système d’acquisition et de préparation d’échantillons situé sur
le bras robotisé (« SA/SPaH » pour Sample Acquisition, Processing, and Handling) néces-
saire pour délivrer des matériaux (réduits en poudre et tamisés) à SAM et à CheMin. Les
deux instruments de contact (APXS et MAHLI) sont également sur le bras robotisé qui
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dispose de cinq degrés de liberté afin d’assurer un positionnement très précis. Curiosity a
douze petites caméras disposées sur chaque côté et sous le robot (« Navcams », « Nav »
pour navigation et « Hazcams », « Haz » pour hazard, soit risque) qui lui permettent d’ob-
server ses alentours. La description des caractéristiques et des champs de vue de ces ca-
méras est abordée en détail dans Maki et al. (2012) et toutes leurs photos, classées par sol,
sont disponibles sur le site internet http://mars.jpl.nasa.gov/msl/multimedia/raw/.
2.2.3 Le jeu de donnée REMS
2.2.3.1 Présentation
L’instrument REMS (pour « Rover Environmental Monitoring Station ») est composé
de plusieurs capteurs mesurant la vitesse et la direction des vents, le flux UV, la tempéra-
ture de l’air et de la surface et l’humidité relative de l’air. Le capteur UV est situé sur le
corps de Curiosity et tous les autres sont répartis sur deux tiges attachées au mât du robot,
comme montré sur la figure 2.18. Lorsque le mât est dans sa position nominale, la tige qui
comporte le capteur d’humidité pointe vers l’avant de Curiosity et l’autre tige, espacée
de 120°, pointe donc vers l’arrière-droit du robot. Chaque tige comprend un capteur de
vitesse du vent et la combinaison des données des deux capteurs permet ainsi d’inférer la
direction du vent.
Nous analyserons dans le chapitre 4 les données du capteur de température de surface.
Ce capteur, nommé GTS (pour Ground Temperature Sensor), est constitué de trois ther-
mopiles (ou « pyromètres ») qui observent le rayonnement IR émis par la cible dans trois
gammes de longueur d’onde : 8 - 14 µm pour la thermopile A, 15 - 19 µm pour la B et 14.5
- 15.5 µm pour la C, soit à des longueurs d’ondes où l’émission tellurique de la surface
de Mars est importante. Les spécificité techniques de ces capteurs sont décrites en détail
dans Sebastián et al. (2010). GTS est incliné par rapport au plan horizontal de 26° et est
situé sur la tige qui est dirigée à 120° d’azimuth par rapport à l’avant de Curiosity (lors-
qu’on le regarde d’en haut) (Gómez-Elvira et al., 2012). Le champ de vue de GTS est une
ellipse de 60° (horizontalement) par 40° (verticalement), ce qui produit une trace au sol
nominale d’environ 100 m², comme illustré sur la figure 2.18. La surface observée peut
cependant varier de plusieurs magnitudes selon l’attitude du rover. Par exemple, un angle
de roulis (figure 2.17) de -4° augmente la surface à plus de 1300 m² et un angle de +4°
la diminue à moins de 30 m² (Hamilton et al., 2014b). L’effet du tanguage est moindre.
Le mât lui-même étant articulé, la surface et la position du champ de vue de GTS varient
également selon son pliage et son azimuth.
Dans le mode nominal d’observation, les capteurs de REMS, dont GTS, enregistrent
des données les cinq premières minutes de chaque heure à une fréquence de 1 Hz (une
donnée par seconde), pour nominalement 3 H de données par sol. Des blocs étendus d’ob-
servation de 1 à 3 heures sont possibles et ont été réalisés, durant lesquels GTS enregistre
continuement des données à 1 Hz. La sélection des données est décrite dans le chapitre 4.
2.2.3.2 Informations et mesures disponibles
Les données REMS sont disponibles sur le site FTP de la NASA six mois après leurs
acquisitions. Les données sont organisées par sol (un fichier par jour, lorsqu’il y a des
données) et comprennent les données de tous les capteurs (GTS, température de l’air,
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FIGURE 2.18 – Configuration de l’instrument REMS et champ de vue nominal (roulis et
tangage nuls, mât droit et surface plane) de la sonde de température de surface (GTS). La
surface du champ de vue peut varier d’un facteur ~100 selon la géométrie de l’observation
(roulis et tangage du robot montrés sur la figure2.17 ainsi que le degré de pliage du mât)
et la topographie de la surface observée.
mesure des vents, UV, humidité relative). Chaque variable correspond à une colonne,
avec une ligne par mesure (une mesure par seconde, avec parfois des trous de plusieurs
heures). Nous avons analysé les données enregistrées jusqu’au sol 450 (rendues publiques
en février 2014). A l’heure où ces lignes sont écrites, les données REMS jusqu’au sol 583
sont disponibles. L’équipe responsable de l’instrument founit les données REMS en trois
niveau de traitement (trois « RDR » pour « Reduced Data Record ») qui sont du plus
basique au plus développé :
— « TELRDR » (« TEL » pour « Thermal and Electrical ») : données brutes où les
comptes électroniques des capteurs ont juste été convertis en valeurs physiques
à l’aide des fonctions de calibration nominale des capteurs. Les données ont été
localisées dans le temps (entre les différents capteurs). Températures et voltages
des capteurs sont disponibles pour les trois thermopiles de GTS et n’ont pas été
pris en compte dans la conversion électronique. L’opération effectuée sur les don-
nées est complètement réversible avec les informations de calibration disponibles.
L’identificateur des fichiers des données TELRDR est « RTL ».
— « ENVRDR » (« ENV » pour « Environmental Magnitudes ») : données corrigées
des dérives instrumentales, causées par les dépôts de poussière sur les capteurs de
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GTS. Cette étape est irréversible, les données ont été ré-échantillonées en temps.
L’identificateur des fichiers des données ENVRDR est « RNV ».
— « MODRDR » : (« MOD » pour « Models ») : des modèles ont été appliqués pour
corriger ou bien identifier l’influence du robot sur les données REMS (comme
l’ombre portée du robot sur le champ de vue de GTS). L’identificateur des fichiers
des données MODRDR est « RMD ». Les températures des capteurs GTS ne sont
pas sensiblement différentes entre ce niveau et le ENVRDR, mais les informa-
tions quant à leur fiabilité sont plus facilement accessibles. A ce niveau, seules les
températures obtenues à partir de la thermopile A sont disponibles. Les données
des autres thermopiles ne sont pas fiables en raison d’une trop grande incertitude
relative (> 20 K).
Pour chaque fichier (chaque sol), 41 variables sont disponibles au niveau MODRDR
(c’est-à-dire que les fichiers ont 41 colonnes). Chaque sol a également un fichier « ADR »
(pour « Ancillary Data Record ») qui contient toutes les informations géométriques de
l’attitude et de la position spatio-temporelle du robot (les valeurs de 15 variables sont in-
diquées, dont les angles de roulis, tanguage et lacet du robot, l’angle et l’azimuth du mât,
la position géographique du robot, la date de la mesure, la vitesse du robot). Au niveaux
ENVRDR et MODRDR, les informations concernant le voltage et la température des cap-
teurs (« ASIC ») sont fournies. Le voltage des ASIC doit être entre 4.87 et 4.97 V et leur
température inférieure à -50 °C pour que la mesure de température soit fiable (Sebastián
et al., 2010). Chaque mesure de GTS est accompagnée de deux valeurs d’incertitude : une
à long terme (systématique) et une à court terme (incertitude relative). Une variable nous
informe si une ombre portée du robot (le mât s’élève à près de 2 m du sol) est présente
dans le champ de vue de GTS.
Calcul du LTST : équation du temps Une des informations disponibles est l’heure lo-
cale, donnée en LMST (pour « Local Mean Solar Time » ou parfois « Local Mean Sidereal
Time »). Le LMST considère un soleil fictif qui se déplacerait à la verticale de l’équateur
à vitesse constante tout au long de l’année. En LMST, chaque sol a donc la même durée,
à la différence du temps solaire vrai (LTST pour « Local True Solar Time ») dont 24 H
correspondent exactement à l’intervalle de temps entre deux passages du soleil au même
méridien (la durée absolue d’une heure LTST varie donc selon la saison en raison de l’el-
lipticité de l’orbite de Mars et de l’obliquité de la planète). Le LTST renseigne ainsi plus
fidèlement que le LMST sur la position du soleil. Pour notre analyse des données REMS
(chapitre 4), nous utiliserons un modèle de calcul d’équilibre dynamique thermique (pré-
senté dans la section 3.1.1) dont les simulations sont données en fonction du LTST. Nous
devons donc calculer le LTST des données REMS. La différence entre LTST et LMST est
ce que l’on appelle l’équation du temps et représente la variation de la durée du jour appa-
rent (c’est-à-dire la variation de durée de 24 H LTST). Nous avons utilisé la méthode pré-
sentée sur le site de la NASA (http://www.giss.nasa.gov/tools/mars24/help/notes.html),
issue des travaux de Allison and McEwen (2000). Sur Terre, la durée des jours solaires
apparents varie de ±15 minutes alors que sur Mars, la durée apparente des jours varie
beaucoup plus, comme montré sur la figure 2.19 (de -54 à +39 minutes). L’équation du
temps de Mars est dominée par l’eccentricité de l’orbite de la planète autour du soleil,
bien plus importante que celle de la Terre, ce qui lui confère un fort caractère bimodal.
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FIGURE 2.19 – Equation du temps pour Mars : évolution de la durée des jours (c’est-à-
dire l’anomalie solaire, LTST-LMST) en fonction de la longitude solaire pour les données
REMS (la période 50° Ls - 140° Ls n’est pas couverte par Curiosity jusqu’au sol 450 de
la mission).
Distribution des données Les informations électroniques (voltage et température) des
capteurs (de la thermopile A), l’indice de présence d’ombre artificielle et le tachymètre
du robot permettent de construire un indice de confiance des données. Les données dont
les informations électroniques ne sont pas nominales, qui ont une ombre induite par Cu-
riosity dans le champ de vue de GTS ou enregistrées lorsque le robot se déplace auront
un mauvais indice de confiance. Pour les 450 premiers sols, 15.48% des données ont un
tel indice de confiance (principalement en raison du voltage et de la température des cap-
teurs). 10 % des 84.52 % des données restantes ont un angle de roulis (en valeur absolue)
correspondant plus grand que 4°. La distribution temporelle des données est montrée sur
la figure 2.20.
2.2.3.3 Précision des températures de surface
La dérive instrumentale (physique ou causée par des dépôts de poussières) des thermo-
piles de GTS est mesurée directement à chaque obtention de données grâce à une plaque
d’aluminium qui borde le champ de vue de GTS et que l’opérateur peut chauffer à une
température voulue (Sebastián et al., 2010). Les données aux niveaux ENVRDR et MO-
DRDR tiennent compte de l’évolution de cette calibration systématique : chaque mesure
de GTS est associée à deux valeurs d’incertitude : une à court terme (incertitude relative),
généralement inférieure à 1 K et une à long terme (incertitude absolue), généralement
inférieure à 2 K.
Le MMRTG situé à l’arrière de Curiosity (voir figure 2.17) émet en permanence de
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FIGURE 2.20 – Distribution temporelle des données de GTS en fonction de la longitude
solaire et du LTST. La période creuse 50°-140° Ls n’a pas été observée par Curiosity
durant ses 450 premiers sols. L’absence de données entre ~275° et ~285° de longitude
solaire correspond à l’occultation de Mars par le soleil (avril 2013) durant laquelle il n’y
a eu très peu d’opérations MSL en raison de la quantité limitée de données que le robot
pouvait stocker (pas de communication possible avec la Terre).
l’énergie thermique (avec peu de variation d’intensité, les creux d’activité du robot étant
consacrés à la recharge des batteries). L’influence du MMRTG sur les températures de
surface est divisé par e à 3.5 m de distance de celui-ci, ce qui représente environ 50%
de la surface nominale observée par GTS (Gómez-Elvira et al., 2012; Hamilton et al.,
2014b; Martinez et al., 2014). L’influence du MMRTG est la plus visible sur les données
de GTS lorsque le robot finit ou entame un déplacement : la température mesurée par GTS
augmente progressivement pendant 40 à 75 minutes après l’arrivée du robot à un endroit
à cause du MMRTG (Zorzano et al., 2013). Cette augmentation de température causée
par le MMRTG dépend du terrain ciblé, de la distance au MMRTG (donc de l’angle de
roulis de Curiosity) mais aussi de l’inertie thermique du terrain. Cet effet n’a pas été
corrigé dans les données MODRDR mais des simulations CFD (pour « Computationnal
fluid dynamics ») et des essais avec une version de test du robot sur Terre sont en cours
et on peut ainsi espérer sa correction dans les prochaines mises à jour des données de
GTS. Les résultats préliminaires de ces simulations et tests expérimentaux de l’influence
du MMRTG sur les températures de GTS indiquent une influence maximale de 3.75 K
(Sebastián et al., 2010) mais les chutes de température lorsque le robot quitte un endroit
où il est resté longtemps pouvant atteindre 15 K (toujours > 3 K) sont observées dans
les données de GTS (Zorzano et al., 2013, 2014). Pour s’affranchir de l’aspect variable de
l’influence du MMRTG sur les températures GTS, nous analyserons les données GTS uni-
quement lorsque le robot reste immobile. Le RTG aura ainsi une influence systématique
(positive) de quelques K sur l’ensemble du jeu de données.
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La présence d’une ombre induite par le robot dans le champ de vue de GTS peut
également diminuer les températures mesurées par GTS. Des analyses par Hamilton et al.
(2014b) ont montré que les températures peuvent baisser de 2 à 4 K à cause de la présence
d’ombre sur 4 à 30 % du champ de vue (cela dépend de l’inertie thermique du terrain
ici aussi). Le principal apport du niveau MODRDR par rapport au ENVRDR est que la
fiabilité des données et la présence d’ombres induites par le robot dans le champ de vue
de GTS sont clairement indiquées, ce qui permettra d’identifier facilement les données à
exclure de nos analyses.
FIGURE 2.21 – Impact de l’émissivité de la surface sur les températures de surface ob-
tenues à partir de la thermopile A de GTS. a) sous-estimation de Tk due à l’émissivité
non égale à 1 en fonction de l’émissivité et pour deux températures de brillance indiquées
en deux couleurs ; b) spectres d’émissivité de matériaux martiens mesurés par mini-TES
à bord des MERs (basalte en bleu, poussière en rouge et matériau sombre en vert). La
gamme de longueur d’onde de la thermopile A de GTS est indiquée en grisé. Figure mo-
difiée d’après Hamilton et al. (2014b).
Les températures obtenues à partir de la thermopile A dans les données MODRDR
sont des températures de brillance, c’est-à-dire des températures qui satisfont l’équation
de Planck (éq. 2.3). La différence entre la température de brillance Tb et la température
réelle (« kinetic » dans la littérature, soit cinétique ou thermodynamique) de la surface Tk
est que l’émissivité de la surface () est considérée comme étant égale à 1 pour toute la
gamme de longueur d’onde de la thermopile (8-14 µm) dans le cas deTb, soit σT4b = σT
4
k ,
σ est la constante de Stefan-Boltzmann d’oùTb = 1/4Tk (la température de brillance sous-
estime toujours la température cinétique). La figure 2.21b montre des spectres d’émissi-
vité à ces longueurs d’onde de quelque matériaux martiens, mesurés in situ par les robots
Spirit et Opportunity (instrument mini-TES, version portable de TES) et la figure 2.21a
montre l’impact de l’émissivité sur la température cinétique. On voit que les émissivités
varient entre 0.92 et 1 entre 8 et 14 µm. L’émissivité moyenne des différents matériaux sur
l’ensemble de la gamme spectrale ne varie pas beaucoup (entre 0.98 et 0.95 pour les trois
matériaux). Pour des matériaux poussièreux, Tk est sous-estimée de 1 à 2 K seulement
selon la température et pour des matériaux sombres, sans poussières, la sous-estimation
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peut atteindre 4 à 6 K selon la température. La cartographie du manteau de poussière
depuis l’orbite (Ruff and Christensen, 2002; Ody et al., 2012) montre que les plaines du
nord du cratère de Gale (dans lesquelles Curiosity a évolué durant les 450 premiers sols,
voir section 4.1.1) sont couvertes de poussière de manière assez homogène, couvrant to-
talement les premières centaines de µm du régolith qui contrôlent l’émissivité. L’effet de
l’émissivité sera donc systématique (bien que dépendant de la température) dans le jeu de
données étudié (ce qui ne sera plus vrai lorsque le robot atteindra les sombres dunes de
sable).
L’influence de ces sources d’incertitudes (principalement le MMRTG et l’émissivité
de la surface) sur les résultats issus de l’analyse des données de GTS sera discutée au
chapitre 4.
2.3 Autres jeux de données
On présente dans cette section plusieurs jeux de données auquels l’étude des données
OMEGA et REMS des chapitres suivant fait souvent référence, par comparaison avec nos
résultats (c’est le cas des imageurs dans l’IR thermique, section 2.3.1) ou parce qu’ils sont
nécessaires pour développer nos analyses (comme l’imagerie de contexte et l’altimétrie,
section 2.3.2 et le suivi des aérosols, section 2.3.3).
2.3.1 Infrarouge thermique
L’instrument TES (pour « Thermal Emission Spectrometer ») était embarqué à bord
de Mars Global Surveyor (MGS) qui a orbité autour de Mars de début 1998 à Novembre
2006. TES a trois détecteurs séparés : un spectromètre couvrant les longueurs d’ondes
de 5.8 à 50 µm (en 143 bandes), un bolomètre visible-IR intégrant les luminances entre
0.3 et 2.9 µm et un bolomètre IR thermique intégrant les luminances entre 5.1 et 150
µm(Christensen et al., 1992, 2001). TES est une version évoluée des instruments IRTM
(pour « InfraRed Thermal mapper »), embarqués sur les deux orbiteurs Viking (de 1976
à 1978 et 1980) et qui mesuraient la luminance énergétique de 6 à 35 µm en six bandes
distinctes (Kieffer et al., 1972; Chase et al., 1978). La résolution spatiale des données
TES est d’environ 3 km. Les données du spectromètre permettent d’étudier le spectre en
émission de la surface qui est, au même titre que le spectre en réflectance, le reflet de sa
composition. Les bolomètres fournissent une seule mesure qui est intégrée sur la gamme
de longueur d’onde couverte. Le bolomètre visible-proche IR couvre l’essentiel du spectre
solaire et permet ainsi de calculer l’albédo solaire de la surface, par comparaison avec la
mesure bolométrique du flux solaire dans les mêmes longueurs d’ondes. Le bolomètre
IR thermique permet lui de calculer une température de brillance. Les températures de la
surface de Mars mesurées par TES (par le bolomètre IR thermique ou via les luminances
enregistrées par le spectromètre, notamment à 20 µm) ont été utilisées pour produire des
cartes d’inertie thermique de la surface (Mellon et al., 2000).
L’instrument THEMIS (pour « Thermal Emission Imaging System ») est embarqué
à bord du satellite Mars Odyssey (ODY), en orbite autour de Mars depuis fin 2001 et
toujours en opération. THEMIS mesure la luminance énergétique dans l’IR thermique
(de 6.8 µm à 14.9 µm en neuf éléments) et dans le visible (de 0.42 à 0.86 µm en cinq
éléments) Christensen et al. (2004). Le principal interêt de THEMIS est sa résolution
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spatiale : la planète entière a été observée à 100 m par pixel pour la partie IR, et plus de la
moitié l’a été à 18 m par pixel pour la partie visible. La température de la surface peut être
obtenue à partie des mesures dans l’IR thermique et a été utilisée pour calculer l’inertie
thermique de la surface (Fergason et al., 2006).
Les satellites MGS et ODY sont sur des orbites héliosynchrones autour de Mars (al-
titudes de ~380 km pour MGS et 400 km pour ODY). Cette caractéristique fait que TES
et THEMIS observent la surface (au nadir) uniquement à deux heures locales : 2h et 14h
pour MGS, 4h30 et 16h30 pour ODY. Mars Express étant sur une orbite très elliptique,
les heures locales des observations d’OMEGA (dont la température de la surface) varient
elles beaucoup. Les températures de surface et propriétés thermo-physiques des instru-
ments présentés dans cette section sont comparées à celles d’OMEGA (TES, THEMIS et
IRTM) dans le chapitre 3 et (pour THEMIS) dans le chapitre 4.
2.3.2 Imagerie de contexte et altimétrie
L’altimétrie de toute la surface de Mars (par rapport à un ellipsoïde de référence) est
connue à une résolution de 128 pixels par degrés (~450 m par pixel) avec une précision
verticale de 100 m grâce aux mesures de l’instrument MOLA (pour « Mars Orbiter Laser
Altimeter »), un altimètre laser (actif) qui a observé Mars à bord de MGS (Smith et al.,
2001). La topographie de la surface vue par le MOLA est montrée sur la figure 2.16.
Les caméras HRSC (pour « High Resolution Stereo Camera ») à bord de Mars Ex-
press, CTX (pour « Context Imager ») et HiRISE (pour « High Resolution Imaging Science
Experiment ») à bord de Mars Reconnaissance Orbiter (MRO) fournissent des images per-
mettant de replacer les analyses des données OMEGA (notamment les détections de mi-
néraux ou pour la morphologie sub-pixellaire de la surface) dans leur contexte géologique
et géomorphologique. La résolution spatiale des images de ces instruments, illustrée sur la
figure 2.22, est en effet bien supérieure à celle d’OMEGA. Ces images sont directement
accessibles via le logiciel gratuit JMARS (pour « Java Mission-planning and Analysis
for Remote Sensing »), un système géographique d’information (« GIS ») développé par
l’université de l’Arizona.
Les images CTX sont monochromatiques, mais celles d’HiRISE et de HRSC sont
(parfois partiellement) disponibles sous plusieurs filtres de longueur d’onde. J’ai parti-
cipé durant ma thèse à la production de mosaiques globales d’images RGB de HRSC en
fournissant à l’équipe de cet instrument des mosaiques globales de la réflectance de la
surface observée par OMEGA dans les gammes de longueur d’onde ce ces filtres, afin
de permettre une meilleure correspondance entre les différentes images d’HRSC (Mc-
Guire et al., 2014). La mosaïque globale est accessible en ligne sur http://maps.planet.fu-
berlin.de/.
2.3.3 Suivi des aérosols
L’atmosphère de Mars contient en permanence des petites poussières et des molécules
de glace d’eau et de CO2. Les poussières ont les mêmes caractéristiques spectrales que les
régions claires de Mars et sont principalement composées de silicates, d’oxydes ferriques,
de verres volcaniques plus ou moins chimiquement altérés, et plus généralement de n’im-
porte quel élément de la surface réduit en poussière par l’érosion éolienne(par exemple :
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FIGURE 2.22 – Comparaison des résolutions spatiales des caméras HRSC, HiRISE et
CTX. La région observée est Valles Marineris.
Clancy et al., 1995; Grassi and Formisano, 2000; Smith et al., 2000; Bell et al., 2000;
Hamilton et al., 2005; Morris et al., 2006). On trouvera une discussion plus détaillée sur
la composition des aérosols martiens dans la thèse de Mathieu Vincendon (Vincendon,
2008). Les matériaux les plus fins du régolite martien peuvent être soulevés et transportés
dans l’atmosphère par des évènements allant de l’échelle très locale (comme les tour-
billons de poussières observés par Spirit) à l’échelle globale. On montre deux exemples,
vus depuis l’espace, sur la figure 2.23.
Les aérosols modifient le bilan d’énergie de la planète : plus l’atmosphère est chargée
en aérosols, plus elle reflète vers la surface le rayonnement IR qui était destiné à l’espace
et le rayonnement solaire destiné à la surface. Les périodes durant lesquelles l’atmosphère
est chargée en aérosols sont ainsi des périodes où les variations de température à la surface
sont moins importantes qu’en période claire. De plus, les aérosols diffusent le rayonne-
ment infrarouge observé notamment par OMEGA. La caractérisation de leur influence fut
l’objet d’une partie de la thèse de Mathieu Vincendon dans l’équipe (Vincendon, 2008;
Vincendon et al., 2009). Connaître la quantité d’aérosols et son évolution est donc très
important pour les études de la température et de la réflectance de la surface. On décrit ici
les différents outils et travaux relatifs à ce sujet, depuis l’orbite et depuis la surface.
Les tempêtes de poussière sont discernables dans les longueurs d’ondes visibles. Les
instruments MOC (« Mars Orbiter Camera ») et MARCI (« MARs Color Imager ») per-
mettent des cartographies journalières quasiment globales à l’aide de leur grands angles :
un exemple est montré sur la figure 2.23. Depuis fin novembre 2007, l’instrument MARCI
produit des cartes globales hebdomadaires de la météo martienne, où l’on peut voir les
tempêtes de poussière et les nuages. Ces cartes sont accessibles sur http://www.msss.com/msss_images/subject/weather_reports.html.
A l’aide de ces instruments, des tempêtes locales (aire < 1.6×106 km² et persistant moins
de 3 sols) sont observées presque tous les jours sur Mars (Cantor et al., 2014). Les tem-
pêtes régionales (plus grandes et plus persistantes) sont elles observées de 20 à 50 fois par
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FIGURE 2.23 – En haut : tempête globale de poussière observée par le téléscope spatial
Hubble (dans le visible) en 2001. L’atmosphère de Mars est claire le 26 juin et on voit
bien la surface. Le 4 Septembre, les contrastes de la surface sont à peine distinguables
(image NASA). En bas : tempêtes locales de poussière dans la région de Hellas observées
avec MOC en 2001. Figure modifiée depuis Cantor (2007).
année martienne. Des tempêtes globales ont été observées par deux fois lors des missions
Viking, puis une fois en 2001 et une fois en 2007. La distribution spatio-temporelle des
tempêtes observées grâce à MOC et MARCI et compilées par Cantor et al. (2014) est
montrée sur la figure 2.24. Les tempêtes régionales se forment principalement dans trois
régions : autour des pôles et dans Acidalia Planitia (Cantor, 2007; Cantor et al., 2010,
2014). Elles se déplacent ensuite selon des chemins assez réguliers et peuvent fusionner
avant finalement de perdre en intensité de manière diffuse. Il est également possible de
suivre la distribution des aérosols dans l’atmosphère par leur effet thermique. Kass et al.
(2014) utilise les températures atmosphériques mesurées par TES pour suivre l’évolution
des poussières soulevées. Leur devenir après dissipation des fronts visibles des tempêtes
confirme le caractère diffusif (jusqu’à homogénéisation sur le globe entier) de la quantité
d’aérosols dans l’atmosphère.
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FIGURE 2.24 – Evolution de la distribution en fonction de la latitude des tempêtes de
poussières locales, régionales et globales observées par les instruments MOC et MARCI.
Cette figure est modifiée depuis Cantor et al. (2014).
Dans les observations hyperspectrales IR comme les données OMEGA, les aérosols
sont responsables d’une pente dans l’IR (montré sur la figure 2.25). Cette pente est cau-
sée par la diffusion de la lumière par les particules en suspension et la valeur de la pente
dépend donc de la taille des aérosols (Vincendon et al., 2009; Vincendon and Lange-
vin, 2010). Des tempêtes de poussières (locales et globales) ont déjà été observées par
OMEGA (par exempleVincendon, 2008 et Määttänen et al., 2009) et la quantité d’aérosols
peut être mesurée par les spectromètres dans l’IR thermique (comme TES et THEMIS)
à l’aide de la forte absorption des silicates autour de 13 µm. Les imageurs hyperspec-
traux ne permettent pas d’effectuer un suivi efficace de l’évolution de l’opacité optique en
raison de leur trop faible couverture spatio-temporelle (encore plus critique pour CRISM,
comparé à MARCI, MOC, THEMIS et TES, tous sur des orbites héliosynchrones). Ils per-
mettent cependant d’étudier en détail les propriétés photométriques et physiques des aé-
rosols comme leur taille et leur albédo de simple diffusion, paramètres essentiels pour les
bilans d’énergie et la correction de leur contribution diffusive dans les spectres OMEGA
(Vincendon et al., 2009; Wolff et al., 2009; Määttänen et al., 2009). La quantité d’aérosols
peut être mesurée par les spectromètres dans l’IR thermique (comme TES et THEMIS) à
l’aide de la forte absorption des silicates autour de 13 µm.
Les mesures les plus directes d’opacité optiques sont réalisées depuis la surface par
occultation solaire : une caméra (typiquement les MASTCAM à bord des MER et de
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FIGURE 2.25 – Spectres de réflectance OMEGA de Syrtis Major mesurés avec différentes
opacités optiques de l’atmosphère. Le contenu en aérosols de l’atmosphère augmente
de la courbe noire (ciel clair) à la courbe rouge (ciel très chargé en aérosols). La pente
spectrale est causée par la diffusion du rayonnement par les aérosols et les bandes d’ab-
sorptions caractéristiques des matériaux de la surface (comme le pyroxène autour de 1
µm) disparaissent progressivement. Figure modifiée depuis Vincendon et al. (2009).
MSL) observe le soleil chaque jour (ou chaque degré de longitude solaire) et la variation
du niveau absolu la radiance donne une très bonne estimation de l’opacité optique de
l’atmosphère (selon la loi de Beer-Lambert). Ces valeurs d’opacité optiques comprennent
cependant également la contribution d’éventuels nuages de glace d’eau (Lemmon et al.,
2014). Le jeu de données le plus complet réalisé avec cette méthode est celui constitué par
les MER Spirit et Opportunity, en raison de la longévité de ces missions (presque 8 années
martiennes). Les opacités optiques mesurées par les MER sont visibles sur la figure 3.11
(Lemmon et al., 2014). On voit que les deux MER, espacés de 180° de longitude et de 10°
de latitude (cf figure 2.16) ont mesurés des variations temporelles de l’opacité optique très
semblables (à 20 % près), ce qui corrobore la diffusion des aérosols soulevés et transportés
par les tempêtes régionales à l’ensemble de l’atmosphère après la fin de ces évènements.
Montabone et al. (2014) ont construit des cartes en trois dimensions (latitude, longi-
tude, longitude solaire) de l’opacité optique de l’atmosphère en fusionnant les données
orbitales des instruments mentionnés ci-dessus (TES, THEMIS et MCS). De manière gé-
nérale, les opacité optiques dérivées de l’IR thermique ont un écart systématique avec
celles dérivées du visible, notamment car les variations de la taille des aérosols sont mal
contraintes et contrôlent le facteur d’exctinction (la pente spectrale) des aérosols entre le
visible et les longueurs d’ondes thermiques. Les cartes 3D sont disponibles à plusieurs ré-
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solutions temporelles selon la précision recherchée, ce qui est particulièrement adapté au
traitement du jeu de donnée massif OMEGA. Durant les travaux présentés dans les cha-
pitres 3 et 4, nous avons utilisé en tandem ces cartes et les scénarios issus des mesures des
MER pour en estimer la fiabilité. Leur développement se poursuit encore actuellement.
2.4 Bilan
Les principales sources de données utilisées durant cette thèse ont été présentées dans
ce chapitre. Les températures dérivées des données OMEGA (mesures ponctuelles sur ~1
km²) détiennent beaucoup d’informations sur la surface et sont analysées dans le chapitre
3. Les données GTS de REMS, à l’opposé du spectre spatio-temporel (mesures sur 100
m² à 1 Hz), sont elles analysées et comparées aux données orbitales dans le chapitre
4. Enfin, les informations contenues dans les spectres de réflectance OMEGA relatives
à l’hydratation de la surface sont analysées et comparées aux résultats fournies par les
différentes missions orbitales et in situ dans la chapitre 5.
Chapitre 3
Propriétés thermo-physiques de la
surface
Introduction
Comme sur Terre, la température de la surface de Mars est contrôlée par les condi-
tions d’ensoleillement (l’heure et la saison) et est modulée par le type de matériau présent
à la surface. Des matériaux sableux ou rocheux, d’inertie thermique différente, ne se ré-
chauffent et ne se refroidissent pas à la même vitesse. Si la composante temporelle est
prise en compte au moyen d’un modèle climatique, une mesure de température de la sur-
face nous renseigne donc sur les propriétés thermo-physiques du régolite, reflet de son
histoire : le type de matériaux qui le compose, les assemblages, l’état érosif.
Dans ce chapitre, nous utilisons un modèle climatique (décrit en section 3.1) pour
caractériser thermo-physiquement un matériau à partir d’une mesure de température à
un moment donné (section 3.2). Cette méthode est ensuite appliquée aux mesures de
températures effectuées par l’instrument OMEGA en orbite autour de Mars (section 3.3)
puis ces résultats sont finalement discutés à la lumière d’autres paramètres physiques
(section 3.4).
3.1 Temperature de la surface de Mars
3.1.1 Modélisation
J’ai utilisé pour mes travaux de thèse un outil développé par une collaboration de
chercheurs du Laboratoire de Météorologie Dynamique (LMD) et de l’université d’Ox-
ford. Cet outil consiste en une suite logicielle écrite en language FORTRAN© et permet
la simulation numérique des processus climatiques martiens, notamment de l’évolution
de la température de la surface. Il s’agit d’un modèle climatique à une dimension (la di-
mension temporelle), dérivé du modèle climatique global à trois dimensions dont le cœur
est décrit dans Forget et al. (1999), avec la particularité d’être beaucoup moins demandeur
en temps de calcul. La diversité de la surface martienne est représentée dans le modèle
par plusieurs paramètres qu’il convient de fixer afin que la simulation soit la plus réaliste
possible. Dès lors que les paramètres de la simulation sont bien choisis, c’est un outil
qui permet une comparaison adéquate avec des données kilométriques comme celles de
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l’instrument OMEGA. Le passage du modèle global en trois dimension au modèle à une
dimension a été effectué avant le début de cette thèse par Ehouarn Millour, ingénieur de
recherche au LMD.
Dans cette section, la physique contenue dans ce modèle est rapidement décrite, plu-
sieurs concepts importants pour notre étude sont introduits puis les performances des
simulations de la température de surface sont présentées.
3.1.1.1 Description
La surface de Mars échange radiativement de l’énergie avec l’atmosphère et est égale-
ment à l’interface avec un système de conduction de la chaleur depuis ou vers le sous-sol.
Comme tout système physique, la surface de Mars tend vers l’équilibre thermique entre
ces deux régimes d’échange d’énergie. Le modèle utilisé reproduit ces conditions d’équi-
libre dynamique sous l’effet du forçage solaire en simulant les processus suivants :
— transfert radiatif à travers le CO2atmosphérique, discrétisé en cinq fenêtres (0.1 -
0.5 µm ; 0.5 - 5 µm ; 5 - 11.5 µm ; 11.5 - 20 µm ; 20 - 100 µm)
— transfert radiatif et diffusion du rayonnement solaire par les aérosols en suspension
dans l’atmosphère
— chauffage de la surface par le rayonnement solaire et le rayonnement infrarouge
(« effet de serre »)
— turbulences et convections dans les basses couches de l’atmosphère qui impactent
les échanges de chaleur entre la surface et l’atmosphère
— conduction de la chaleur depuis la surface vers le sous-sol (ou vice-versa)
— flux tellurique IR de la surface vers l’atmosphère
— flux de chaleur latente dû aux phénomènes de condensation et de sublimation du
dioxyde de carbone et de l’eau.
— réverbération du rayonnement pour les terrains pentus (Spiga and Forget, 2008)
Le modèle simule l’évolution des variables climatiques comme la température de la sur-
face pour un point en calculant à chaque pas de temps les échanges entre les différentes
couches de l’atmosphère (jusqu’à 80 km) et du sous-sol. Le pas de temps est de une
demie-heure martienne. Sur Mars, la pression atmosphérique varie de manière saisonnière
(environ 20% de l’atmosphère martienne condense aux hautes latitude durant le long hi-
ver de l’hémisphère nord) et journalièrement sur Mars. Elle est calculée à chaque pas de
temps de la simulation avec le prédicteur de pression (décrit dans Forget et al. (2007) et
Spiga et al. (2007)) qui utilise les mesures de topographie MOLA, les mesures de pres-
sion in situ de l’atterrisseur Viking 1 et des cartes de vents et de structure thermique de
l’atmosphère calculées par la version 3D du modèle. On note que le modèle considère que
le flux de chaleur venant de l’intérieur de Mars est nul.
Le modèle lit à chaque appel un fichier texte contenant les valeurs des paramètres
spécifiques à chaque simulation. L’utilisateur peut ainsi aisément modifier :
— les propriétés thermo-physiques : albédo et inertie thermique
— la pente locale et son orientation
— le scénario annuel de quantité de poussière dans l’atmosphère (opacité optique
visible en fonction de la longitude solaire)
— la date du début et la durée de la simulation
— la latitude et la longitude
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Si le choix des paramètres est réaliste ou s’ils sont mesurés indépendamment, le modèle
permet de simuler le comportement thermique spécifique d’un endroit à la surface de
Mars. Le choix des valeurs de ces paramètres est abordé en section 3.1.2.
Profondeur de pénétration de l’onde thermique La pénétration de l’onde ther-
mique saisonnière détermine sur Terre ce que l’on apelle la « profondeur de cave », c’est à
dire la profondeur à laquelle on doit creuser dans un terrain donné pour que la température
y reste constante toute l’année. La profondeur de pénétration de l’onde thermique jour-
nalière (appelée aussi « diurne », par un abus de language très répandu dans la littérature
scientifique) est elle plus faible. Les matériaux présents entre la surface et la profondeur
à laquelle la température ne varie pas selon le cycle considéré influent naturellement sur
la température de la surface : ils stockent de la chaleur durant le jour et en relâchent la
nuit, via la surface. Un matériau de forte inertie thermique (comme un rocher) mettra plus
de temps à chauffer puis à restituer sa chaleur qu’un matériau de faible inertie comme du
sable. On définit la « profondeur de peau », notée δ , comme étant la profondeur à laquelle
l’amplitude de l’onde thermique est divisée par e (≈ 2.7) . Par exemple, si la surface subit
une variation de température de 100 K durant un sol, à la profondeur δdiurne , la tempé-
rature ne variera que de 37 K environ et à trois fois cette profondeur, la température ne
variera plus que de 0.5 K. L’expression de la profondeur de peau est donnée par l’équa-
tion 3.1 avec, en unités S.I., I l’inertie thermique, ρ la masse volumique, c la capacité
calorifique et P la durée de la période. Les profondeurs calculées avec cette expression








FIGURE 3.1 – Profondeur de peau en fonction de l’inertie thermique pour des ondes ther-
miques de périodes : a) un sol ; b) une année martienne. L’axe des ordonnées est libellé
en mètre pour l’onde annuelle et en centimètre pour l’onde journalière.
Afin de résoudre les variations de température à toutes les profondeurs nécessaires, le
sous-sol est discrétisé en 18 couches dans le modèle. Les profondeurs zk des milieux de
ces couches sont données par la loi de puissance zk = z1 × 2k−1, allant de z1 = 2.10−4 à
z18 = 26m, ce qui couvre amplement 3× δ avec les δ lisibles sur la figure 3.1.
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3.1.1.2 Validation du modèle
La version du modèle utilisée a été comparée à plusieurs mesures de températures de
la surface de Mars par Millour et al. (2011). Ces comparaisons sont présentées ici et nous
les enrichirons avec les données d’OMEGA dans la section 3.3.2 puis avec les données
de REMS dans le chapitre 4.
Compaison avec TES Comme expliqué dans la section 2.3.1, l’instrument Ther-
mal Emission Spectrometer (TES) a mesuré la température de la surface de Mars durant
plus de trois années martiennes. L’orbite géosynchrone de Mars Global Surveyor (MGS)
fait qu’il observe la surface à deux heures locales, 2 :00 et 14 :00. La figure 3.2 montre
une comparaison des températures de TES avec celles simulées par le modèle, simu-
lées en utilisant les valeurs d’inertie thermique et d’albédo globalement par TES (Putzig
and Mellon, 2007a). L’accord est globalement bon, les températures simulées étant en
moyenne 1.32 K (respectivement 1.95 K) plus chaudes que celles mesurées par TES à
2 :00 (respectivement 14 :00), avec une déviation standard de 5.1 K (respectivement 3.4
K). La distribution spatiales des différences ne révèle pas de bias systématique selon les
types de surfaces. Millour et al. (2011) utilise l’opacité optique mesurée par TES dans
l’IR thermique (Smith, 2004) et la transforme en opacité optique visible avec un facteur
d’extinction (le ratio opacité mesurée dans le visible sur opacité mesurée dans l’IR) égal
à 2. Les différences pourraient venir de variations spatiales et temporelles de la taille des
aérosols, donc du facteur d’extinction alors que celui utilisé est constant. Les différences
sont plus importantes pour les hautes latitudes (> 50 °) en raison de différences entre les
dépôts de neige de CO2observés et modélisés. De même, l’accord se dégrade fortement
entre les simulations et les mesures lors de la tempête globale de poussière de l’année 25,
probablement en raison d’une importante pollution des températures de TES par la grande
quantité d’aérosols et par une paramétrisation inadéquate de l’opacité optique visible dans
le modèle.
FIGURE 3.2 – Histogrammes de comparaison des températures de surface simulées par le
modèle avec celles mesurées par TES durant les années martiennes 24 et 25. La tempête
globale de l’année 25 en est exclue ainsi que les latitudes supérieures à 50 °. Figure
modifiée depuis Millour et al. (2011).
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Comparaison avec des données in situ Millour et al. (2011) ont comparé les tem-
pératures simulées par le modèle à celles mesurées par trois robots sur la surface de Mars
(Pathfinder, Phoenix et Opportunity). Ces comparaisons sont montrées en figure 3.3. Cer-
tain paramètres commes l’albédo sont bien connus aux endroits où les robots se sont posés
et ces valeurs ont alors été utilisées pour les simulations de température. En considérant
le simple schéma à une dimension du modèle et la complexité réelle des surfaces, l’ac-
cord entre les différentes sorties du modèle et les données in situ est globalement bon :
les cycles diurnes sont déjà bien reproduits. Une étude plus poussée des différences entre
températures simulées et températures mesurées in situ est effectuée au chapitre 4 avec
les données quasiment continues de l’instrument REMS à bord de Curiosity.
FIGURE 3.3 – Comparaison des températures simulées par le modèles avec les mesures
effectuée par Pathfinder (à gauche), Phoenix (au centre) et Opportunity (à droite). Les
trois diagrammes représentent l’évolution de la température en fonction de l’heure locale.
Dans le cas de Pathfinder, les mesures du robot couvrent plusieurs sols sur une période
de 30 ° de longitude solaire. Les mesures des robots sont effectuées à 1 m de la surface
sauf pour Opportunity où des températures de la surface ont également été mesurées. Les
lignes solides représentent les sorties du modèle 1D. Différentes sorties du modèle sont
représentées en différentes couleurs comme indiqué dans les cartouches pour illustrer la
variabilité du modèle vis-à-vis de la valeur exacte de l’inertie thermique et de l’opacité
optique notamment. Figure modifiée depuis Millour et al. (2011).
3.1.2 Choix des paramètres
On aborde ici le choix et le calcul des paramètres présentés dans la section précé-
dentes. Les incertitudes associées sont quantifiées ou évaluées dans la section 3.2.4
3.1.2.1 Propriétés thermo-physiques
Les propriétés thermo-physiques, albédo et inertie thermique, caractérisent plus que
tout autre paramètre le comportement thermique d’une surface sur Mars. L’albédo est le
rapport entre l’énergie réfléchie et l’énergie reçue par une surface. C’est donc une variable
sans dimension représentant la quantité d’énergie disponible pour le chauffage du maté-
riau. Un matériau « sombre » a un albédo faible et, pour la même quantité d’énergie reçue,
est plus chaud qu’un matériau « clair » d’albédo élevé. L’inertie thermique I est définie
pour un matériau comme I =
√
k ρc, avec k la conductivité thermique en J.s−1.m−1.K−1,
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ρ la masse volumique en kg.m−3 et c la capacité calorifique en J.kg−1K−1. Avec les uni-
tés du système international, l’inertie thermique est donc exprimée en J.K−1.m−2.s−1/2 et
représente ainsi la vélocité d’une onde thermique à travers une « masse thermique » : un
matériau répond d’autant plus lentement aux changements de température que son iner-
tie thermique est grande. L’influence des propriétés thermo-physiques sur les variations
diurnes de la température de surface de Mars est montrée en figure 3.4. L’effet de ces
paramètres sur le cycle saisonnier est similaire : un matériau de plus grande inertie ther-
mique verra sa température moins varier au cours de l’année qu’un matériau d’inertie plus
faible et un matériau sombre sera plus chaud tout au long de l’année qu’un matériau plus
clair. Sur Mars, la densité et la capacité calorifique des matériaux varient d’un facteur 4
au maximum alors que la conductivité thermique peut varier de plusieurs magnitudes (Ja-
kosky, 1986; Presley and Christensen, 1997b,c). En pratique, le modèle fixe la capacité
thermique volumétrique (le produit ρc ) à un million de J.K−1.m−3. Le code calcule alors
la conductivité thermique pour que l’inertie thermique soit égale à la valeur entrée par
l’utilisateur.
FIGURE 3.4 – Simulations de la température de surface de Mars en fonction de l’heure lo-
cale. Tous les paramètres du modèle sont laissés à la même valeur sauf l’albédo (graphique
de gauche où l’inertie thermique est égale à 250 J.K−1.m−2.s−1/2) et l’inertie thermique
en J.K−1.m−2.s−1/2(graphique de droite, où l’albédo vaut 0.3). Les matériaux sombres
sont toujours plus chauds que les matériaux clairs et l’amplitude diurne et saisonnière
des variations de températures est d’autant plus faible que l’inertie thermique est élevée.
De plus, le maximum de température est décalé vers le soir quand l’inertie thermique
augmente.
Inertie thermique Pour un agrégat de matériaux tel que la surface de Mars, l’inertie
thermique est un paramètre d’ensemble auquel toutes les composantes du régolite contri-
buent. Le mélange peut être très hétérogène selon l’échelle spatiale : des rochers peuvent
être mélangés à des matériaux plus poreux, voire à des agrégats particulaires, et les pores
peuvent être cémentés ou remplis par du gaz atmosphérique. Toutes ces composantes ont
des valeurs de conductivité thermique volumétrique (le produit ρk ) très différentes. Cette
complexité thermo-physique du régolite martien est illustrée en figure 3.5. Les facteurs
dominant l’inertie thermique de l’ensemble seront les composantes de conductivité ther-
mique volumétriques les plus extrêmes : le gaz atmosphérique et la phase solide. Aux
pressions martiennes, le chemin moyen des molécules du gaz atmosphérique varie de 3 à
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environ 40 µm dans la gamme de variation de la pression et de la température de surface
(Presley and Christensen, 1997a). Les collisions entre les particules de gaz deviennent
moins fréquentes lorsque la taille des pores est comparable ou plus grande que le chemin
moyen (lorsque les particules sont grandes), ce qui diminue l’efficacité du transport de
chaleur dans les pores. Dans le cas d’un sol particulaire (ce qui est fréquent sur Mars),
la taille des grains contrôle le volume de vide pouvant être rempli par du gaz ou du cé-
ment aux conductivités thermiques très contrastées, et contrôle également l’efficacité du
transport de chaleur par la phase gazeuse. C’est pourquoi on lit souvent dans la littérature
scientifique que le facteur dominant l’inertie thermique sur Mars est la taille des grains
(par exemple Presley and Christensen, 1997a). Plusieurs études ont relié empiriquement
la conductivité thermique d’un régolite à une taille de grain effective (c’est-à-dire la taille
des grains équivalente qu’aurait l’ensemble s’il était homogène). Une de ces expressions
couramment utilisée est celle construite par Presley and Christensen (1997c) et est donnée
en équation 3.2 avecC = 0.0015, K ≈ 8.1×104 torr , d le diamètre effectif des particules en
µm, P la pression atmosphérique en torr, et k la conductivité thermique en J.s−1.m−1.K−1
(1 torr ≈ 133.3Pa). Cette relation n’est validée expérimentalement que pour des parti-
cules sphériques et pour des inerties thermiques inférieures à 350 J.K−1.m−2.s−1/2, ce qui
correspond à une taille de grains maximale de 1.2 mm environ (en considérant la capacité
thermique volumétrique égale à un million de J.K−1.m−3). D’autres relations donnant des
résultats proches existent et sont par exemple comparées dans Piqueux and Christensen
(2011).
FIGURE 3.5 – Schéma illustrant les différentes possibilités d’assemblage thermo-physique
du régolite martien. Toutes les composantes contribuent à la valeur d’ensemble d’inertie
thermique qui est observée.
k = C P0.6 d−0.11log(P/K ) (3.2)
La température de la surface de Mars varie très peu au delà de 1200 J.K−1.m−2.s−1/2
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(cf figure 3.4), si bien que 1200 J.K−1.m−2.s−1/2 est considéré comme une limite défi-
nissant les matériaux « rocheux » dans beaucoup d’études thermiques de la surface de
Mars (par exemple Nowicki and Christensen, 2007; Edwards et al., 2009). Cette propriété
est visible sur la figure 3.4 où différence de température en journée entre les courbes
d’inerties thermique 1500 et 3000 J.K−1.m−2.s−1/2 ne dépasse pas 10 K pour 1500 uni-
tés d’inertie thermique d’écart (alors que les incertitudes sur les températures mesurées
et modélisées ne diminuent pas pour autant). 1200 J.K−1.m−2.s−1/2 sera donc considéré
comme la limite supérieure des valeurs d’inerties thermique dans notre étude.
Au début de cette thèse, plusieurs cartes d’inertie thermique de la surface de Mars
avaient déjà été publiées, toutes construites à partir d’instruments de la NASA : celle des
deux instruments IRTM (Infra Red Thermal Mappers) à bord des missions Viking, d’une
résolution de 0.5 ppd (pixel par degré de longitude et latitude) (Kieffer et al., 1976; Pallu-
coni and Kieffer, 1981) ; celle issue des mesures de l’instrument TES (Thermal Emission
Spectrometer) à bord de la mission Mars Global Surveyor, d’une résolution de 20 ppd
(Mellon et al., 2000; Putzig and Mellon, 2007a) ; celle construite à partir des mesures de
l’instrument THEMIS (Thermal EMission Imaging System), d’une résolution de 2 ppd
(Fergason et al., 2006). Les méthodes et les principaux résultats de ces études sont abor-
dés plus loin dans ce chapitre, en comparaison du travail effectué durant cette thèse.
Albédo Comme vu sur la figure 3.4, l’albédo joue un rôle très important vis-à-vis de
la température de la surface de Mars. Il convient donc de le calculer avec la plus grande
précision, ce qui est possible à l’aide des données d’OMEGA. OMEGA mesure l’énergie
réfléchie et émise par la surface entre 0.43 µm (premier spectel fiable de la voie visible) et
5 µm. L’albédo demandé par le modèle climatique représente la fraction d’énergie totale
réfléchie par la surface, soit la moyenne des réflectances de la surface pondérées par la
luminance énergétique spectrale émise par le soleil aux mêmes longueurs d’ondes. La
figure 3.6 présente la luminance énergétique spectrale du soleil et l’importance relative de
différents intervalles de longueur d’onde.
On voit sur la figure 3.6 que 11.5 % de la puissance solaire est comprise entre 0.25 µm
et 0.43 µm. Pour ne pas négliger ces 11.5 % et calculer un albédo précis, nous avons uti-
lisé les mesures réalisée par l’instrument Space Telescope Imaging Spectrograph (STIS) à
bord du Hubble Space Telescope (HST) dans l’ultra-violet (UV) (Bell and Ansty, 2007).
La réflectance de la surface de Mars dans le visible et l’UV est dominée par la signature
spectrale des oxydes ferriques qui donnent à Mars sa couleur rouge. L’absorption par les
oxydes ferriques est maximale dans l’UV, provoquant des réflectance très basses pour
toute la planète, ce qui justifie l’utilisation de références dans l’UV de bien moindre ré-
solution spatiale que les données OMEGA. Nous avons utilisé les courbes présentées en
figure 3.7 pour étendre la réflectance mesurée par OMEGA à 0.43 µm jusqu’à 0.25 µm.
Ces quatre courbes représentatives de la diversité martienne dans l’UV ont été enregis-
trées au format numérique. L’algorithme développé durant cette thèse compare la valeur
mesurée par OMEGA à 0.43 µm à celles des quatres courbes. Les valeurs de réflectances
entre 0.25 et 0.43 µm sont ensuite extrapolées de celles des quatre courbes à partir de cette
comparaison.
Les spectels d’OMEGA entre 0.95 µm et 1.08 µm sont moins fiables (bien plus brui-
tés, Carrozzo et al., 2012), c’est pourquoi la valeur de réflectance pour la région autour de
1 µm visible dans la figure 3.6 est prise comme étant la moyenne des réflectances mesu-
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FIGURE 3.6 – Luminance énergétique spectrale du soleil à une unité astronomique.
Les triangles rouges indiquent le spectre solaire utilisé dans la réduction des données
d’OMEGA. La courbe noire, de résolution spectrale supérieure, est la luminance énergé-
tique spectrale du soleil de référence, publiée par Fröhlich and Lean (2004). La courbe
bleue est la courbe noire lissée. Les losanges oranges indiquent les luminance énergé-
tiques spectrales des points utilisés dans l’UV.
rées à 0.95 et à 1.08 µm. La gamme de longueur d’onde 0.45 - 0.95 µm est couverte par
la voie visible d’OMEGA avec des spectels fiables, et celle allant de 1.08 à 2.5 µm par
la voie C d’OMEGA. Seule l’énergie réfléchie aux longueurs d’ondes inférieures à 0.25
µm et supérieures à 2.5 µm est négligée, ce qui représente 3.4 % de la luminance éner-
gétique du soleil. En résumé (voir section 2.1.3.1), les spectres d’OMEGA sont corrigés
de l’atténuation atmosphérique et de la contribution diffusive des aérosols. Les valeurs de
luminance énergétique spectrale sont ensuite converties en réflectances puis sont étendues
dans l’UV à partir de la valeur à 0.43 µm et des mesures de STIS/HST. Les réflectances
sont finalement pondérées par l’importance relative de la luminance énergétique du soleil
aux mêmes longueur d’onde (voir figure 3.6) et leur somme donne une valeur d’albédo.
En pratique, on n’utilise qu’environ 70 spectels d’OMEGA, sur les ~140 disponibles pour
limiter le temps de calcul nécessaire à la correction de la contribution diffusive des aé-
rosols. Nous avons vérifié que cette réduction de la résolution spectrale n’impacte pas le
résultat final. Ces étapes sont résumées sur la figure 3.8. L’albédo ainsi calculé considère
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FIGURE 3.7 – Mesures de réflectance de diverses régions de Mars par l’instrument
STIS/HST, modifié depuis Bell and Ansty (2007). Ces courbes sont utilisées pour étendre
entre 0.25 et 0.43 µm les réflectances mesurées par OMEGA à partir de la valeur de la
réflectance OMEGA à 0.43 µm.
que la surface est lambertienne, c’est à dire que la surface réfléchit la lumière avec la
même intensité dans toutes les directions. En conséquence, on considère une fonction de
phase non lambertienne (celle présentée dans Vincendon, 2013) et nous corrigeons ainsi
nos valeurs d’albédo en fonction de leur géométrie d’observation, comme expliqué en
section 2.1.3.4.
La surface de Mars est soumise à des vents plus ou moins forts qui érodent méca-
niquement les matériaux exposés à la surface sur le long terme et sont succeptibles de
déplacer la poussière à court terme. Ces déplacements de poussière ont été plusieurs fois
observés, notamment après les saisons des tempêtes de poussière (de Mottoni y Palacios
and Dollfus, 1982; Lee, 1986; Geissler, 2005; Szwast et al., 2006; Putzig and Mellon,
2007a; Cantor, 2007; Vincendon et al., 2009; Geissler et al., 2010). Les déplacements
de poussière peuvent modifier fortement l’albédo de la surface. Afin de s’affranchir de
ce problème, nous avons décidé de construire plusieurs cartes d’albédo correspondant à
des régimes distincts de redistribution de la poussière. Pour les années martiennes 27 et
29, deux cartes sont construites pour chaque année, comprenant les données enregistrées
avant et après la longitude solaire 130° où l’opacité optique atmosphérique augmente for-
tement (cf figure 3.11). Ces deux cartes par année correspondent ainsi aux périodes pré-
et post- tempêtes de poussières durant lesquelles la majorité des changements d’albédo
survient. Une seule carte a été construite pour l’année 28, comprenant toutes les données
avant le début de la tempête globale de poussière à la longitude solaire 265°. La voie C
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FIGURE 3.8 – Etapes de correction et d’extension des données OMEGA pour deux
spectres typiquement clair et sombre du cube 0453_2.
nécessaire au calcul de l’albédo a cessé de fonctionner durant l’année martienne 30 pour
laquelle une seule carte a donc été construite, comprenant toutes les données de la période
claire, avant 130° de longitude solaire. Les cartes d’albédo ainsi construites sont montrées
sur la figure 3.9. On utilisera la valeur de la carte d’albédo correspondant à la période que
l’on désire simuler.
La figure 3.10 montre une comparaison de l’albédo calculé à partir des données -
d’OMEGA avec l’albédo mesuré par le bolomètre de l’instrument TES (Putzig and Mel-
lon, 2007a), qui est l’albédo le plus utilisé par la communauté. Les valeurs sont proches et
les différences s’accroissent lorsque la correction de la contribution diffusive des aérosols
et une fonction de phase sont appliquées : le contraste entre terrains clairs et sombres est
plus important dans l’albédo OMEGA (comme vu dans la figure 3.8). Cela indique po-
tentiellement que l’albédo TES comporte une contribution non négligeable des aérosols
martien, ce qui homogénéise davantage ses valeurs.
3.1.2.2 Aérosols
Les propriétés radiatives des aérosols martiens, c’est à dire la manière dont ils inter-
agissent avec les photons selon la longueur d’onde, sont paramétrés comme dans Wolff
et al. (2009). Ces propriétés ont été calculées à partir des observations multi-géométrie
de l’imageur hyperspectral CRISM et elles constituent l’état de l’art du domaine. Si les
propriétés fondamentales des aérosols ne changent pas d’une simulation à une autre, leur
quantité est réglable selon plusieurs scénarios annuels, commes ceux mesurés à inter-
valles réguliers pendant plusieurs années par les robots Spirit et Opportunity (Lemmon
76 CHAPITRE 3. PROPRIÉTÉS THERMO-PHYSIQUES DE LA SURFACE
FIGURE 3.9 – Cartes globales de l’albédo solaire construites à partir des données OMEGA
correspondant à six périodes. L’échelle de couleur est la même pour les six cartes et va de
0.06 (noir) à 0.034 (blanc).
FIGURE 3.10 – Histogrammes bi-dimensionels de comparaison de l’albédo mesuré par
le bolomètre de l’instrument TES avec celui calculé à partir des données OMEGA. Les
deux jeux de données comparés ont été construits avec des mesures correspondant à la
même période (fin année 27, début année 27). En a), les réflectances OMEGA ne sont
pas corrigées de la contribution diffusive des aérosols ; en b) et en c), elles le sont et en
c) la fonction de phase de Vincendon (2013) a été prise en compte également. Les lignes
solides montrent les droites y = x et les lignes en pointillés représentes les droites y = Ax
avec A égal à l’unité plus le chiffre indiqué. Donner la période exacte
et al., 2014 ; voir section 2.3.3). On donne au modèle un scénario d’opacité optique dans
le visible avec une résolution temporelle de 1° de longitude solaire, et les valeurs doivent
être normalisées à la pression de 700 Pa. On utilise la moyenne des mesures de Spirit et
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Opportunity, montrée sur la figure 3.11. Le modèle demande 360 valeurs d’opacité op-
tique (une par degré de longitude solaire), donc on utilise le scénario de l’année à laquelle
la mesure de température à comparer au modèle a été effectuée.
FIGURE 3.11 – Mesures d’opacité optique par occultation solaire des robots Spirit et Op-
portunity (espacés de 180° de longitude) en fonction de la longitude solaire. MY signifie
année martienne. Le scénario moyen utilisé dans la paramétrisation du modèle est mon-
tré en ligne épaisse. Les deux lignes fines en pointillés représentent ± 20% de variation
autour du scénario moyen, ce qui défini un intervale
La surface de Mars est plus chaude lorsqu’il y a beaucoup d’aérosols, par comparaison
avec une période calme. Ceci s’explique par l’effet radiatif des aérosols : s’ils reflètent
vers l’espace une fraction de la lumière solaire incidente, ils empêchent plus efficacement
le rayonnement réflechi par la surface de quitter le système, par absorption et réemission
vers la surface.
3.1.2.3 Topographie
Nous avons calculé les pentes locales et leur orientation (l’« azimuth ») à partir des
données altimétriques de l’instrument MOLA (voir section 2.3.2). La carte de topographie
MOLA est différenciée selon la latitude et la longitude avec un masque de gradiant (dlat
et dlon). La direction de plus grande pente est ensuite trouvée pour chaque point dans le
cadrant trigonommétrique correspondant (dlat > 0 et dlon > 0 ou dlat > 0 et dlon < 0
ou dlat < 0 et dlon > 0 ou dlat < 0 et dlon < 0). Le résultat, montré pour un exemple
sur la figure 3.12, est une carte d’azimuth prenant des valeurs entre 0° et 360° : 0° ou
360° lorsque la plus grande pente est face au nord, 90° lorsqu’elle est face à l’est, 180°
face au sud et 270° face à l’ouest. On calcule ensuite la valeur de la pente en chaque
point dans la direction donnée par l’azimuth en prenant une longueur caractéristique de 4
pixels. Avec la résolution nominale du jeux de données MOLA (128 ppd), cette longueur
correspond à environ 1500 m à l’équateur. A la latitude Lat, le rayon de la planète r
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avec f ≈ 0.00589
l’applatissement aux pôles et r0 ≈ 3396.2× 103m le rayon équatorial de Mars. La valeur
en mètres d’un degré de latitude à la latitude Lat est alors pi180r (le périmètre est 2pir)
et celle d’un degré de longitude est pi180 × r × sin((90− Lat) × pi180 ). On calcule à l’aide
de ces valeurs la distance en mètres entre le point et celui situé quatre pixels plus loin
dans la direction de l’azimuth. L’éloignement des deux points est finalement comparé à
la différence d’altitude pour calculer la pente par rapport à l’horizontale. La figure 3.12
montre un exemple (le cas du cratère Gale) de cartes de pentes et d’azimuth calculés avec
cette méthode.
FIGURE 3.12 – Topographie MOLA du cratère Gale et de ses environs (à gauche). L’azi-
muth (au centre) et les pentes locales (à doites) sont calculées à partir de la topographie.
3.1.2.4 Durée de la simulation
Chaque simulation commence à minuit avec les températures de la surface et des
couches du sous-sol fixées à 200 K. Cette température est arbitraire et a une influence
sur l’évolution des températures au cours du temps, et ce d’autant plus que les tempé-
ratures normales d’équilibre de la surface et du sous-sol à minuit sont éloignées de 200
K. L’utilisateur doit donc fixer une durée de simulation suffisament longue pour élimi-
ner l’influence des conditions initiales. En pratique, le temps de calcul du modèle a une
dépendance linéaire à la durée de la simulation. Etant donné que les simulations s’effec-
tuent point par point et que le jeu de données OMEGA comporte un très grand nombre
de pixels, on cherche à lancer le modèle avec des durées de simulation les plus courtes
possibles. La figure 3.13 présente une simulation de la température de surface sur une
grande durée. On voit que l’influence des conditions initales diminue exponentiellement
avec la durée de simulation. Dans ce cas, l’influence des conditions initiales est inférieure
à 1 K après 10 sols de simulation.
La durée nécessaire pour que l’influence des conditions initiales ne dépasse pas une
certaine valeur en Kelvin dépend évidemment de la paramétrisation de la simulation, no-
tamment de l’inertie thermique et de l’albédo. On a vu qu’un matériau s’oppose d’autant
plus aux changements de température que son inertie thermique est élevée. Un matériau
d’inertie élevée mettra donc plus de temps à éliminer l’influence des conditions initiales
3.1. TEMPERATURE DE LA SURFACE DE MARS 79
FIGURE 3.13 – Influence des conditions initiales sur la température de surface simulée
par le modèle. La simulation est lancée pour un temps très long, 6 années martiennes. Les
températures simulées d’année en année devraient être les mêmes si ce n’est l’influence
des conditions initiales. La courbe rouge montre la différence entre les températures de
l’année en cours et celles de la 6e`me année pour laquelle on considère que les conditions
initiales ont été éliminées.
qu’un matériau d’inertie faible. De même, plus ce matériau est sombre, plus il mettra de
temps à éliminer des conditions initiales lointaines de sa température d’équilibre. Nous
avons donc effectué des tests de sensibilité de la durée de modélisation nécessaire pour
ne pas dépasser une certaine influence des conditions initiales sur la température simulée
en fonction de l’inertie thermique et de l’albédo. Quelques uns de ces tests sont montrés
sur la figure 3.14. Nous avons conclu que pour que l’influence des conditions initiales
ne dépasse pas 1 K, ce qui est une incertitude acceptable, la durée de simulation t0 doit
respecter t0 ≥ 130+ (1− albe´do)×0.3 I avec I l’inertie thermique.
FIGURE 3.14 – Durée nécessaire pour que l’influence des conditions initales sur la tem-
pérature de surface simulée ne dépasse pas 1.5 K en fonction de l’inertie thermique (à
gauche) et de l’albédo (à droite). Une simulation a besoin d’autant plus de temps pour
éliminer les conditions initiales que l’inertie thermique est élevée et l’albédo faible.
On utilisera cette relation pour fixer la durée de la simulation en fonction de l’albédo
et de l’inertie thermique utilisés. On règle ensuite la date du début de la simulation de
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manière à ce que le dernier sol simulé soit le sol qui nous intéresse.
3.2 De la température à l’inertie thermique
3.2.1 Méthode
La méthode classique de mesure de l’inertie thermique d’un matériau nécessite un
suivi temporel de sa température dans des conditions contrôlées, sous l’influence d’une
onde thermique de période connue. Or, avec les jeux de données orbitaux comme OMEGA,
on ne dispose quasiment jamais de plusieurs observations de la température de surface
dans la même journée. C’est pourquoi la plupart des études cherchant à estimer l’iner-
tie thermique de la surface de Mars utilisent des simulations de température de surface
comme celles produites par le modèle présenté précedemment. Les éclipses de soleil
produites par les lunes de Mars Phobos et Deimos fournissent cependant des conditions
proches : l’ombre projetée par les lunes refroidit temporairement la surface, la durée des
transits est connue et si la zone à l’ombre est homogène, on peut observer un profil tem-
porel de refroidissement. En raison de la très courte durée des éclipses (une trentaine de
secondes au plus, Bell et al., 2005), la chute de température de la surface causée par une
éclipse ne nous renseigne que sur le premier millimètre du régolite (en raison de la relation
donnée en équation 3.1). Plusieurs études ont été réalisées à partir des transits de Phobos,
révélant des inerties thermiques significativement plus faibles que celles obtenues à par-
tir des cycles solaires et révélant ainsi que le régolite est stratifié thermo-physiquement
(Betts et al., 1995; Piqueux and Christensen, 2012). La figure 3.15 montre des éclipses
solaires sur Mars vues depuis l’orbite et depuis la surface ainsi qu’une comparaison avec
des simulations de température. L’instrument OMEGA a observé au moins un transit de
Phobos (le cube 2451_5) qui montre une baisse de température de la surface d’environ 5
K à l’ombre de l’éclipse et pourrait servir de base à des études comparables.
Nous cherchons à relier une température de surface à un moment donné, mesurée par
OMEGA, à une valeur d’inertie thermique. Nous avons implémenté une méthode qui ef-
fectue cette inversion pixel par pixel, avec une approche similaire à ce qui a été fait pour
les données de température des instruments TES (Mellon et al., 2000; Putzig and Mel-
lon, 2007a) et THEMIS (Fergason et al., 2006). Cette méthode, baptisée « single-point »
dans la littérature scientifique en anglais, consiste simplement à fixer tous les paramètres
du modèle comme vu précedemment, sauf l’inertie thermique que l’on laisse comme pa-
ramètre libre. On cherche alors l’inertie thermique qui produit la simulation de tempé-
rature la plus proche de l’observation en lançant plusieurs fois le modèle. La méthode
implémentée pour les instruments TES et THEMIS utilise une grande table de référence
construite avec beaucoup de simulations de température selon les paramètres classiques,
et la valeur d’inertie thermique est alors trouvée par interpolation. On a vu que notre mo-
dèle est, lui, dépendant de la longitude car la pression et son évolution y sont calculées
à partir des données de topographie MOLA. Ceci nous empêche de construire une table
de référence similaire car elle devrait alors avoir une dimension longitudinale compa-
rable à celle des données, et serait trop coûteuse en temps de calcul. Notre algorithme
fait donc appel plusieurs fois au modèle avec différentes valeurs d’inertie thermique, tous
les autres paramètres étant fixés, et trouve la valeur d’inertie thermique qui produit la
simulation de température de surface la plus proche de la température observée. Avec ty-
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FIGURE 3.15 – Eclipses solaires sur Mars. En a, l’ombre de Phobos est vue dans l’IR
thermique par l’instrument Thermoskan (le volcan visible en haut à gauche de l’image est
Arsia Mons) ; en b, le transit de Phobos devant le disque solaire est vu depuis la surface par
Opportunity ; en c, le transit de Deimos est vu depuis la surface par Spirit (10 secondes
séparent les images) ; en d, les températures mesurées par Thermoskan à l’intérieur de
l’ombre de Phobos sont comparées à des simulations de températures pour différentes
inerties thermiques. Les images a et d sont modifiées depuis Betts et al. (1995) et les
images b et c sont modifiées depuis Bell et al. (2005).
piquement 5 à 10 appels successifs au modèle, la valeur d’inertie thermique est encadrée
à 15 J.K−1.m−2.s−1/2 près.
3.2.2 Heures locales
L’algorithme pour trouver la valeur d’inertie thermique se base sur le simple fait que
durant la journée, la température de la surface est d’autant plus froide que l’inertie ther-
mique est élevée. Cependant, la relation entre température et inertie thermique s’inverse
la nuit (où une température élevée est le signe d’une inertie thermique plus importante) et
il y a donc deux périodes où une valeur de température n’est pas uniquement reliée à une
inertie thermique, comme illustré sur la figure 3.16 (ces deux périodes y sont nommées
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« Aube » et « Crépuscule »).
FIGURE 3.16 – Simulations de cycles diurne de la température de surface de Mars pour
différentes inerties thermiques indiquées par différentes couleurs, tous les autre para-
mètres étants fixes (albédo = 0.2, latitude = 0°, Ls = 0°). Entre l’aube et le crépuscule,
la température diminue quand l’inertie thermique augmente alors qu’elle augmente avec
l’inertie thermique entre le crépuscule et l’aube. Durant l’aube et le crépuscule, une valeur
d’inertie thermique n’est pas reliée uniquement à une température.
L’algorithme de calcul de l’inertie thermique développé durant cette thèse peut être
appliqué aux données acquises entre l’aube et le crépuscule (durant le jour) ou après le
crépuscule et avant l’aube (durant la nuit). En pratique, les heures locales limites de l’aube
et du crépuscule sont calculées en fonction de la latitude et de la saison avec une résolution
de 2 pixels par degrés et de 1 degré de longitude solaire comme suit (visible sur l’exemple
donné en figure 3.16) :
— les heures auxquelles se croisent les courbes d’inerties thermique 75 et 100 J.K−1-
.m−2.s−1/2 définissent les heures de début de l’aube et du crépuscule.
— les heures auxquelles se croisent les courbes d’inerties thermique 1100 et 1200
J.K−1.m−2.s−1/2 définissent les heures de fin de l’aube et du crépuscule.
Enfin, on recule les heures de début de l’aube et du crépuscule et on avance celles de fin
de l’aube et du crépuscule d’une demi-heure par prudence (pour compenser l’effet des
pentes locales notamments). Pour chaque température de surface observée par OMEGA,
on vérifie dans un premier temps que l’observation n’a pas été effectuée durant l’aube ou
le crépuscule. Auquel cas, le calcul de l’inertie thermique n’est pas effectutée en raison
de la non-unicité de l’inertie thermique correspondant à la température donnée.
3.2.3 Effets non pris en comptes
3.2.3.1 Nuages
Les processus de nucléation et de croissance des nuages (de CO2 et de H2O) et leur
effet radiatif ne sont pas pris en compte dans le modèle. Durant ma seconde année de
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thèse, j’ai encadré Lucie Dangeon qui a effectué son stage de License 3 dans l’équipe.
Son objectif était d’estimer si les nuages ont un effet sur la température de la surface.
Le CO2 sous forme solide est repérable avec les données OMEGA grâce à son émission
autour de 4.23 µm. Cependant, cette émission se situe dans une bande de transmission
nulle du CO2 gazeux de l’atmosphère, si bien que l’on peut seulement la détecter quand
les nuages sont à haute altitude, et l’on ne voit alors souvent que leur sommet. Plus de
90 cubes OMEGA contenant cette émission sont répertoriés (liste mise à jour depuis
Maattanen et al., 2010). La figure 3.17 présente une comparaison d’une observation d’un
nuage de CO2 avec une simulation de température du même endroit. Si les nuages avaient
une effet sur la température de surface, les différences entre l’observation et la simulation
devraient corréler la carte du nuage. Or on ne voit aucune corrélation, potentiellement car
le nuage est en réalité plus étendu (sur toute la scène ?) que l’émission à 4.23 µm ne le
laisse paraître, ou car le nuage n’a pas d’effet sur la température de la surface, ou bien son
ombre est située en dehors de l’observation.
FIGURE 3.17 – Comparaison d’une observation de la région de méridiani (0529_3) conte-
nant un nuage de CO2 avec une simulation de température, sans nuages. La différence de
température ne corrèle pas la carte de l’émission du nuage, indiquant que le nuage est bien
plus étendu que l’émission à 4.23 µm ne le laisse paraître ou que le nuage n’a pas d’effet
sur la température de la surface.
Nous avons réalisé la même comparaison pour les nuages de glace d’eau (cartogra-
phiables avec un critère de pente spectrale à 3.5 µm, cf Langevin et al. (2007)) avec un
résultat identique : les nuages ne semblent pas avoir une influence sur la température de
surface mesurée. Pour des opacités optiques de 0.1 à 0.3, typique des épais nuages de
glace d’eau (ou de CO2), environ 5% des photons incidents sont réfléchis vers l’espace
(Vincendon, 2008). Etant donné le caractère transitoire des nuages de glace d’eau (il existe
des vidéos enregistrées par les MER où on les voit se déplacer quelques secondes), il n’est
pas surprenant que leur effet d’ombre ne soit pas discernable par rapport au flux diurne
du soleil.
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3.2.3.2 Propriétes thermo-physiques
La capacité calorifique, la conductivité thermique et la masse volumique d’un maté-
riau changent avec la température qui, sur Mars, varie typiquement entre 150 K et 315 K
environ. Piqueux and Christensen (2011) ont étudié en détail ce phénomène et les chiffres
de ce paragraphe sont tirés de leur étude. Entre 150 et 315 K, la capacité calorifique aug-
mente de ~75 %. Dans cette même gamme de températures, la conductivité thermique de
l’atmosphère martienne (qui remplit les pores dans le cas d’un régolite non cémenté), aug-
mente de 40 à 60 % selon la taille des pores. La conductivité de la phase solide diminue
de 40 % entre 150 et 315 K. La variation de la masse volumique avec la température est
négligeable devant les variations de la capacité calorifique et de la conductivité thermique.
Pour les sols cémentés, on s’attend ainsi à ce que l’inertie thermique varie de 10 à 50 %
dans la gamme de variation des température, selon la fraction des pores remplies par du
cément. Les variations d’inertie thermique pour un régolite non-cémenté (où la conducti-
vité thermique de l’ensemble est dominée par la conductivité de la phase gazeuse) peuvent
atteindre 80 %. Sur ces bases,Piqueux and Christensen (2011) dérivent une relation empi-
rique de la variation de l’inertie thermique en fonction de la température. Cette relation est
implémentée dans un modèle similaire au nôtre pour produire des simulations de tempé-
ratures où l’inertie thermique varie avec la température. Ces simulations sont comparées
à des simulations avec une inertie indépendante de la température sur la figure 3.18. On
voit que l’influence de la dépendance à la température des propriétés thermo-physiques ne
dépasse pas quelques degrés car les variations de températures sous la surface diminuent
rapidement (cf équation 3.1).
FIGURE 3.18 – Comparaison de simulations de température de surface effectuée avec
des inerties thermique indépendante de la température (en pointillé) avec des simulations
réalisées avec des inerties thermiques qui varient avec la température. La différence est
maximale à midi et est d’autant plus importante que l’inertie thermique est élevée. Figure
modifiée depuis Piqueux and Christensen (2011).
Notre modèle néglige complètement les variations des propriétés thermo-physiques
avec la température. On utilisera les résultats et les simulations présentées par Piqueux
and Christensen (2011) pour estimer l’impact de cet effet sur nos résultats plus loin dans
cette section.
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3.2.4 Incertitudes
On estime ici l’incertitude sur la valeur d’inertie thermique inférée avec la méthode
présentée précedemment. Ces incertitudes sont de quatre types : les incertitudes instru-
mentales sur la température mesurée, celles issues des différentes corrections apportées à
la mesure de température, les reports de celles-ci sur les paramètres du modèle, et l’incer-
titude intrinsèque au modèle.
3.2.4.1 Albédo
On a vu l’importance de l’albédo sur les simulation de température de surface (figure
3.4) ainsi que la manière dont ce paramètre est calculé. On quantifie ici l’incertitude de
la valeur de ce paramètre et son report sur la valeur d’inertie thermique calculée cor-
respondant à une température. La précision radiométrique des luminances énergétiques
spectrales mesurées par OMEGA est abordée en section 2.1.2.3 et est d’une dizaine de %
au maximum (McCord et al., 2007). L’incertitude de la correction de la contribution dif-
fusive des aérosols (section 2.1.3.2), causée par l’incertitude quand à la taille des aérosols
et à la valeur d’opacité optique est montrée en figure 3.19 est typiquement entre 2 et 15
%, pour une valeur moyenne de 6 % avec une déviation standard de 4 %.
FIGURE 3.19 – Histogramme bi-dimensionnel montrant l’incertitude sur l’albédo causée
par la correction de la contribution diffusive des aérosols en fonction de la valeur d’albédo.
Ce diagramme a été construit en utilisant l’ensemble du jeu de données OMEGA où
l’albédo a pu être calculé, soit environ 35 millions de pixels.
De plus, la correction de la fonction de phase appliquée aux valeurs d’albédo résulte
essentiellement en un décalage des valeurs d’albédo de 10 % environ (cf figure 3.10c). Ces
deux incertitudes (fonction de phase et correction des aérosols) sont considérées comme
étant indépendantes et on estime donc l’incertitude typique du paramètre albédo à 10 %.
Le report de cette incertitude sur la température de surface simulée par le modèle est
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abordé comme une incertitude sur la valeur d’inertie thermique dérivée à partir d’une
température. Elle a été estimée à l’aide de nombreuses simulations à toutes les latitudes
et pour différentes valeurs d’inertie thermique. Nous avons répété chaque simulation en
considérant plusieurs valeurs d’albédo et celles-ci augmentées ou diminuées de 10 %. On
calcule alors les différences entre ces simulations, ce qui nous permet d’estimer à combien
d’unité d’inertie thermique une variation de ±10 % de l’albédo correspond. Le résultat est
présenté en figure 3.20
FIGURE 3.20 – Variation de l’inertie thermique inférée à partir d’une mesure de tempé-
rature pour des variations de ±10 % de l’albédo en fonction de l’albédo pour différentes
inerties thermique indiquées en différentes couleurs. Les barres d’erreurs indiquent les
∆inertie thermique minimales et maximales sur une année entière, entre -90° et 90° de
latitude et pour les heures de jour (entre aube et crépuscule).
3.2.4.2 Pentes
Sefton-Nash et al. (2009) présente des cartes d’inertie thermique construites à partir
des températures mesurées par l’instrument THEMIS d’une résolution de 100 m par pixel
en utilisant des pentes locales dérivées avec la topographie MOLA d’une résolution de
460 m par pixel, et avec des modèle numériques de terrain issus des données HRSC d’une
résolution de 40 m par pixel. La différence entre les deux cartes d’inertie thermique est
frappante et atteint plusieurs centaines de J.K−1.m−2.s−1/2 aux endroits des plus fortes
pentes (> 15 °). La résolution des données de topographie est un problème récurrent dans
la littérature pour inférer des valeurs d’inertie thermique à partir des données de haute
résolution de THEMIS (Fergason et al., 2006; Cushing et al., 2009; Sefton-Nash et al.,
2012). Même si ce problème se pose moins dans le cas des données OMEGA, notre
estimation de la pente locale peut parfois être irréaliste, notamment aux endroits de forte
pente où la longueur caractéristique utilisée pour calculer la pente (1.5 km) peut être trop
grande pour rendre compte de tous les contrastes de topographie. Si la majeure partie
des données OMEGA a une résolution comparable à la longueur caractéristique utilisée,
certaines observations en modes 16 ou 32 pixels (voir 2.1.2) ont une résolution spatiale
qui peut descendre jusqu’à 400m par pixel. Pour cette raison, on retiendra que les valeurs
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d’inertie thermique aux endroits où il y a de fort contrastes de topographie peuvent être
moins fiables qu’aux endroits moins accidentés. Néanmoins, à l’échelle globale, ~95 % de
la planète sous 60 degrés de latitude a une pente locale très faible à l’échelle kilométrique
(Smith et al., 2001), ce qui conduit à une erreur sur la température simulée négligeable
pour la majorité de la surface de Mars.
3.2.4.3 Aérosols
On a vu en section 2.3.3 que l’on considére que les variations de la quantité d’aérosols
en fonction de la latitude et de la longitude sont bien représentées par une dispersion
de ±20 % autour de l’opacité optique moyenne des MER. On estime le report de cette
incertitude sur l’opacité optique des aérosols sur la température simulée par le modèle
à l’aide de nombreuses simulations avec la valeur nominale du paramètre et avec celui-
ci augmenté ou diminué de 20 %, à plusieurs latitudes. Les différences de température
entre les simulations nous donnent une estimation du report de l’incertitude de l’opacité
optique sur la température de surface simulée par le modèle. Ce résultat à la latitude 0°
est visible en figure 3.21 pour une année martienne. Les températures simulées aux autres
latitudes sont moins impactées par une opacité optique modifiée de ±20 %. L’impact est
plus fort pour les matériaux d’inertie faible, en raison d’une température plus chaude. On
considère que cette incertitude est de 1 K.
FIGURE 3.21 – Influence de l’incertitude de ±20% de l’opacité optique de l’atmosphère
sur la température de surface simulée par le modèle pour trois matériaux typiques : Pous-
sière (albédo de 0.3, inertie thermique de 75 J.K−1.m−2.s−1/2), sable (albédo de 0.2, iner-
tie thermique de 250 J.K−1.m−2.s−1/2) et rocher (albédo de 0.1, inerti thermique de 1200
J.K−1.m−2.s−1/2). On voit que la différence de température modélisée issue du report de
l’incertitude sur la valeur d’opacité optique reste sous 1.5 K tout au long de l’année et est
souvent bien moindre, surtout pour les matériaux d’inertie thermique supérieure à celle
de la poussière martienne.
3.2.4.4 Température
On a vu en section 2.1.3.3 que l’incertitude sur la température dérivée à partir des
données d’OMEGA à 5 µm causée par le bruit instrumental était au maximum de 0.5 K en
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séléctionant les données avec un rapport signal-sur-bruit (RSB) à 5 µm au moins égal à 30.
S’ajoutent les incertitudes relatives due aux différentes étapes de correction des données :
1 K pour la correction atmosphérique, 1 K pour la correction de la contribution diffusive
des aérosols. La calibration radiométrique de la voie L d’OMEGA est connue à 20% près
(Bonello et al., 2005), ce qui produit une incertitude maximale sur la température allant
de 3 à 6 K (entre 210 et 280 K). Cette dernière incertitude est systématique et affecte
potentiellement tout le jeu de donnée.
FIGURE 3.22 – Incertitude sur l’inertie thermique en fonction de l’incertitude sur les
températures mesurées et simulées (∆T) et températures . Différents matériaux typiques
sont représentés en différentes couleurs. T + deltaT
On infère une inertie thermique en comparant la température mesurée avec plusieurs
températures simulées. L’incertitude totale sur la comparaison entre la température mesu-
rée et celle simulée regroupe les termes suivants :
— incertitudes relatives sur les températures mesurées par OMEGA : 0.5 K (instru-
mental), 1 K (correction atmosphérique) et 1 K (correction des aérosols).
— incertitude absolue sur la température mesurée par OMEGA : entre 3 et 6 K selon
la température.
— incertitude causée par les conditions initiales de la simulation : les durées des
simulations sont choisies pour qu’elle ne dépasse pas 1 K.
— incertitude sur l’opacité optique lors de la simulation, estimée à 1 K
Ces incertitudes sont considérées comme étant indépendante et on fait donc leur somme
quadratique pour estimer l’incertitude totale : 2.07 K, qui s’ajoute à un possible biais
radiométrique valant au maximum 3 à 6 K selon la température. Le report de cette incer-
titude sur l’inertie thermique est lisible sur la figure 3.22, construite de la même manière
que la figure 3.20. En résumé, l’incertitude relative sur les valeurs d’inertie thermique
atteint 75% pour les faibles inerties thermiques (< 100 J.K−1.m−2.s−1/2), car de tels ma-
tériaux sur Mars ont un albédo évelé et donc une plus grande incertitude causée par les 10
% de variation de l’albédo. L’incertitude est entre 20 et 30 % pour les matériaux d’inertie
thermique intermédiaire (entre 150 et 350 J.K−1.m−2.s−1/2 pour des albédos entre 0.15 et
0.25) et est typiquement de 15 % pour les matériaux d’inertie thermique plus élevée (et
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plus sombres).
3.2.5 Complexité de la surface : hétérogénéités
Le modèle utilisé étant à une dimension, la surface simulée est considérée comme
étant homogène latéralement. Or il est connu, grâce notamment aux images prises de-
puis la surface, qu’un pixel typiquement kilométrique contient des mélanges spatiaux
complexes sur Mars : matériaux à différentes température, zones avec des pentes locales
différentes... On parle alors d’hétérogénéités de la surface de Mars, par comparaison à un
comportement thermique « idéal » que la surface présenterait si elle était latéralement et
verticalement homogène. Si l’inertie thermique d’un matériau est une propriété physique
intrisèque, dépendant juste de la température, l’inertie thermique d’un mélange hétéro-
gène est qualifiée d’inertie thermique « apparente » et varie avec l’heure locale et la saison
selon une fonction complexe de son type d’hétérogénéité car le comportement thermique
réel de la surface diffère du comportement idéal utilisé pour la calculer. Cette propriété est
visible sur la partie haute de la figure 3.23 où les cycles diurnes de température de deux
hétérogénéités très simples sont comparées à des courbes idéales de différentes inerties
thermique. On voit que selon l’heure locale à laquelle est réalisée la mesure de tempéra-
ture, l’inertie thermique de la courbe idéale qui la reproduit le mieux (c’est-à-dire l’inertie
thermique apparente) peut varier significativement selon le type d’hétérogénéité.
On s’attend à ce que l’hypothèse d’homogénéité soit globalement fausse dans le cas
de la surface de Mars. De plus, des comportement thermiques non-idéaux, interprétés
comme étant la signature d’hétérogénéités à la surface, ont été décrits depuis les missions
Viking (Kieffer et al., 1977; Jakosky, 1979; Mellon et al., 2000; Fergason et al., 2006; Put-
zig and Mellon, 2007a). La stratification du sous-sol dans le modèle permet de fixer deux
couches d’inerties thermiques différentes à la profondeur souhaitée et permet ainsi un
accès direct aux comportements thermique de régolites comprenant des (simples) hétéro-
généités verticales. A 5 µm, la radiance mesurée par OMEGA est fortement dominée par
le composant le plus chaud : en utilisant la loi de Planck, on trouve qu’à 5 µm, la radiance
émise par un matériau à 200 K n’est égale qu’à 37% de la radiance émise par une surface
à 230 K et à 6% de celle émise par une surface à 250 K. La radiance émise par un mé-
lange spatial de matériaux est la combinaison linéaire des radiances émises par chacun des
matériaux pondérées par l’abondance des composants (Nowicki and Christensen, 2007;
Bandfield, 2009). En mélangeant (selon les abondances des matériaux) spectralement les
radiances émises par les différents composants, on peut reconstituer la température à 5
µm de l’ensemble que voit OMEGA. On peut ensuite calculer les inerties thermique ap-
parentes à différentes heures locales en utilisant des simulation de température considé-
rant des surfaces idéales. Avec cette méthode, il est possible de simuler les variations
d’inertie thermique apparente attendues pour différentes hétérogénéités, similairement au
travail publié par Putzig and Mellon (2007b). La partie droite de la figure 3.23 présente
de telles simulations d’inertie thermique apparente pour des hétérogénéites typiques de la
surface de Mars. On voit que certaines hétérogénéités ont des comportements spécifiques
et on devine qu’il est possible de produire une grande variété de comportements avec des
mélanges plus complexes de pentes locales.
Le caractère non-homogène de la surface de Mars introduit une complexité vis-à-vis
du calcul de l’inertie thermique à partir d’une seule mesure de température. Cependant,
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FIGURE 3.23 – Influence de diverses hétérogénéités sur la température de la surface de
Mars (en haut) et sur l’inertie thermique calculée à partir d’une seule température en
considérant la surface homogène : on parle alors d’inertie thermique apparente (en bas).
il est possible d’utiliser plusieurs mesures de température d’un même endroit à différents
moments pour caractériser le caractère non-idéal du comportement thermique et donc
d’identifier et de quantifier, dans certaines limites, l’hétérogénéité de la surface. A cet
égard, le jeu de donnée OMEGA bénéficie grandement du caractère elliptique de l’orbite
de Mars Express car les observations de température sont réalisées à des heures locales
différentes.
Contraindre les hétérogénéités En raison des orbites géosynchrones des satellites sur
lesquels ils sont embarqués, les instruments TES et THEMIS mesurent les températures
de la surface à des heures locales toujours identiques. Les valeurs d’inerties thermique
apparentes calculées à partir de celles-ci sont donc seulement influencées par la variation
saisonnière de l’inertie thermique (Bandfield, 2007). Cette propriété permet de simpli-
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fier l’analyse des hétérogénéités de la surface : par une simple différence de tempéra-
ture entre deux images enregistrées à quelque mois d’écart, on a accès au comportement
non-idéal de la surface. Cette approche a été utilisée par Bandfield and Feldman (2008)
pour contraindre la profondeur du pergélisol aux hautes latitudes. On peut noter que cette
méthode ne prend néanmoins pas en compte les variations saisonnières de la poussière
atmosphérique qui modifient la luminance mesurée par THEMIS.
L’instrument TES mesure la température dans deux régions spectrales, centrées autour
de 9 et de 30 µm. En raison des mélanges spatiaux de matériaux à différentes températures
à l’intérieur du pixel de 3 km de TES, la radiance reçue par l’instrument donne différentes
températures de brillance dans ces deux bandes spectrales. TES a donc accès à la forme
complexe du corps gris (une combinaison linéaire de corps noirs n’est pas un corps noir).
Nowicki and Christensen (2007) utilisent cette propriété : en modélisant les températures
d’un composant rocheux et d’un composant poussièreux, la différence de température de
brillance des deux bandes spectrales leur permet d’estimer l’abondance des deux compo-
sants à l’intérieur du pixel de TES. Avec cette méthode, Nowicki and Christensen (2007)
construisent une carte globale de l’« abondance de rochers » à une échelle de 8 pixel par
degré (~7.5 km à l’équateur), qui est notamment utilisée pour prédire les risques lors
du choix des sites d’atterrissage des missions in situ. Cette carte indique que 1% et 7%
de la surface de Mars comportent respectivement au moins 50% et 30% de rochers à
cette échelle. Cette méthode avait été appliquée par Christensen (1986) pour les instru-
ments IRTM à bord des orbiteurs des missions Viking qui comportaient quatre bandes
spectrales fournissant quatre températures de brillance, mais avec une résolution spatiale
moins bonne (~30 km).
Ces deux méthodes ne sont pas réalisables avec les données OMEGA, étant donnés
que l’orbite de Mars Express n’est pas géosynchrone et que la température est mesurée
dans une unique gamme étroite de longueur d’onde. Notre méthode d’étude des hété-
rogénéités se rapproche de celle de Putzig and Mellon (2007a), qui ont construit des
cartes d’inertie thermique apparente à partir des température de brillance de TES dans
une unique bande spectrale. Chaque température donne une valeur d’inertie thermique
apparente qui sont ensuite rassemblée dans 35 cartes, chacune comprenant toutes les me-
sures dans des intervalles de 10° de longitude solaire. Les variations d’inertie thermique
apparente en fonction de la saison sont ensuite comparées à celle d’hétérogénéités, ce qui
donne des résultats parfois ambigus en raison des facteurs atmosphériques qui impactent
fortement la radiance mesurée dans l’IR thermique, mais peut très bien rendre compte des
hétérogénéités comme dans le cas des dunes circumpolaires de l’hémisphère nord (Putzig
et al., 2014).
En simulant séparément différents composants, il est également possible de comparer
plusieurs mesures de température d’un même endroit à des cycles thermiques de mélanges
horizontaux de ces composants (en calculant la température équivalente du mélange à 5
µm comme décrit en section 3.2.5). On peut alors trouver les abondances relatives qui
expliquent le mieux les températures mesurées (abondance de dunes, de rochers etc...).
Cependant, cette méthode est très dépendante des choix faits sur la nature des différents
composants (les inerties thermique, pentes et albédos des composants sont fixés) mais
peut être utile pour vérifier la cohérence géographique d’un type de comportement.
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3.3 Application aux données OMEGA
3.3.1 Sélection des données
On a vu en section 2.1.3.3 qu’OMEGA ne peut pas mesurer les températures supé-
rieures à ~190 K. Les latitudes polaires (> 60°) sont très frequemment couverte de glace
carbonique et/ou de glace d’eau dont les températures respectives sont ~150 K et 180 -
200 K (selon la pression atmosphérique). De plus, les inerties thermique des glaces sont
très élévées (> 2000 J.K−1.m−2.s−1/2), ce qui augmente fortement l’inertie thermique
d’ensemble d’un régolite gelé. Nous voulons caractériser les matériaux libres de toute
glace. Nous nous limitons aux latitudes inférieures à 60° et sélectionnons seulement les
données qui montrent une absorption à 1.5 µm caractéristique de la glace d’eau inférieure
à 3% . Pour limites l’incertitude relative à la correction de la contribution diffusive des
aérosols qui augmente aux grands angles de phase, nous ne sélectionnons que les données
enregistrées au nadir et à angles d’émergence faibles (<15 °). Les données avec un angle
d’incidence supérieur à 75 ° sont également écartées. La figure 2.11 montre le rapport
signal-sur-bruit (RSB) des données (voir section 2.1.2.3). On choisit un seuil de 30 pour
le RSB, ce qui limite l’erreur sur la température due au bruit intrumental à 0.5 K (ce qui
correspond à ~98 % des données comme montré sur la figure 2.11b). Comme on le voit
sur la figure 2.11a), les données de faible RSB sont également celles qui ont un fort angle
d’incidence.
On écarte également les observations lors de la tempête globale de poussière de l’an-
née 28 durant laquelle l’équilibre radiatif est fortement modifié et les températures simu-
lées par le modèle sont moins fiables (en tout cas leur accord avec celles de TES est très
dégradé). En considérant que les observations OMEGA en mode 16 pixels n’augmentent
que très peu la couverture globale tout en augmentant significativement le nombre de
pixels du jeu de données et donc le temps de calcul nécessaire pour trouver les inerties
thermique apparentes, nous avons exclu les cubes de 16 pixels de largeur de notre analyse.
Finalement, nous n’avons pas inclus les cubes enregistrés post-orbite 8485, après laquelle
la voie C a cessé de fonctionner. Je n’ai développé une chaîne de traitement des données
spécifique aux cubes enregistrés après cette orbite que plus tard durant ma thèse (après la
production des résultats présentés dans ce chapitre). La température de ~5000 orbites en-
registrées avec seulement la voie L (post-8485 et observations de nuit) peuvent désormais
être analysés de la même manière (un exemple est donné dans le chapitre 4).
L’ensemble des données séléctionné comporte 4860 cubes OMEGA soit environ 300
millions de pixels ce qui représente ~45% du jeu de données total d’OMEGA. Ces don-
nées couvrent quatre années martiennes complètes (fin 26 à 30) et leur couverture spatiale
est montrée sur la figure 3.24.
3.3.2 Validation de la méthode
Dans un premier temps, nous avons réalisé une comparaison des températures me-
surées par OMEGA avec celle prédites par le modèle. Cette comparaison s’est effectuée
sur l’ensemble des données sélectionnées et a pour but de tester la validité des tempé-
ratures mesurées par OMEGA (prises avec différentes conditions de calibration à bord,
cf Jouglet et al. (2009) et section 2.1.2.3). Afin de limiter le temps de calcul nécessaire,
nous avons effectué cette comparaison à basse résolution : les cinq colonnes au milieu de
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FIGURE 3.24 – Couverture spatiale du jeu de données OMEGA séléctionné
chaque cube sont moyennées et un point est extrait tous les 0.3° de latitude, comme illus-
tré sur la figure 3.25a. On passe ainsi d’environ 50 000 à 300 pixels par cube. Les valeurs
d’albédo, de température, de pentes locales et d’azimuths sont extraites en ces points. Les
températures extraites sont comparées à des températures simulées avec les paramètres
extraits des cubes OMEGA (albédo, pente, heure locale, saison) et en utilisant la carte
d’inertie thermique TES de nuit (Putzig and Mellon, 2007a), référence dans la commu-
nauté. Un exemple de comparaison est montré en figure 3.25b avec le profil d’inertie TES
en figure 3.25c. Durant ces observations, le soleil est à la verticale au dessus de la latitude
-14.9° et la décroissance des températures avec la latitude est due à une incidence solaire
qui augmente. Les variations de température vues par OMEGA et simulées avec l’inertie
thermique TES sont très semblables, reflétant les même contrastes d’inertie thermique de
la surface.
Nous effectuons la même comparaison que sur la figure 3.25b pour l’ensemble du jeu
de données séléctionné. Les ∆T = TOMEGA−Tmode`le moyennés par orbite sont représen-
tés sur la figure 3.26 et sont comparés avec les valeurs de calibration à bord de la voie L
(mesuré au début de chaque orbite) et l’heure locale de l’orbite. Une comparaison visuelle
entre les distributions du haut et du milieu de la figure 3.26 indique que certains ∆T or-
bitaux sont corrélés à des brèves excursions de niveau de calibration en vol (par exemple
durant l’année 27 entre 140 et 180° de longitude solaire, deux brèves excursion de ca-
libration impactent beaucoup les température mesurées). Les fonction instrumentales de
transfert calculées par Denis Jouglet et Yves Langevin pour les périodes non-nominales
ne semblent donc pas être satisfaisantes pour ces brèves excursions. Les données cor-
respondant à ces excursions qui semblent impacter la température mesurée seront donc
enlevées de notre jeu de données (~400 orbites). A contrario, la majeure partie des pé-
riodes d’OBC non-nominales ne présentent pas de valeurs de température particulières,
indiquant que la correction de Jouglet et al. (2009) est robuste, ce qui permet l’utilisation
de la majeure partie des données non-nominales de la voie L d’OMEGA.
La plupart des variations de ∆T peuvent être interprétés en termes physiques comme
signature de la surface martienne et de ses hétérogénéités. On voit en effet que les va-
riations de ∆T sont systématiquement corrélées avec les heures locales au moment de
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FIGURE 3.25 – Exemple de réduction de la résolution des données. a) Trace au sol et
topographie des cubes de l’orbite 2353. Les 5 colonnes centrales à partir desquelles les
profils latitudinaux sont extraits sont représentées en marron. b) Comparaison des tempé-
ratures simulées avec les températures OMEGA pour 262 points espacés d’environ 0.3°
de latitude. Les pointillés indiquent les transitions entre les cubes successifs. c) Profil la-
titudinal d’inertie thermique utilisé pour les simulations de températures dans b). Pour cet
exemple, ∆T = TOMEGA−Tmode`le ≈ −4.3K .
l’orbite. Les températures mesurées par OMEGA sont plus faibles que celles simulées
lorsque les observations ont été réalisées l’après-midi et plus grandes lorsque les observa-
tions ont lieu le matin : la variable ∆T croît quand l’heure locale décroît. Etant donné que
les températures OMEGA sont comparées à des températures simulées avec l’inertie ther-
mique obtenue à partir des données de TES à 2 H, cette variation est potentiellement le
signe des hétérogénéités de la surface martienne (de manière équivalente à une variation
diurne de l’inertie thermique apparente comme sur la figure 3.23). S’ajoute une variation
saisonnière : l’amplitude des variations diurne est maximale vers 90° et minimale vers
250° de longitude solaire. Une combinaison des effets suivants est possible :
— les hétérogénéités des terrains observés selon la saison ne sont pas les mêmes.
Les orbites observent généralement une soixantaine de degré de latitude et l’hé-
misphère nord (respectivement sud) est plus observée à la longitude solaire 90°
(respectivement 270°), durant l’été (voir section 2.1.2).
— Le signal diurne des hétérogénéité varie lui-même selon la saison. Autour de la
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longitude solaire 90°, l’hémisphère nord est observé pendant son long été et au-
tour de 270°, c’est l’été de l’hémisphère sud, plus court, qui est observé. La pro-
fondeur de pénétration de l’onde saisonnière n’est donc pas identique pour les
deux hémisphère et la plus faible amplitude de variation de ∆T peut réfléter la
moindre influence de matériaux sous-jacent durant l’été de l’hémisphère sud.
FIGURE 3.26 – Moyennes orbitales en fonction de la longitude solaire pour plusieurs an-
nées indiquées par différentes couleurs. Les différences entre les températures mesurées
pas OMEGA et celle simulées par le modèle sont montrées en haut, les niveaux de cali-
bration en vol de la voie L (« OBC », en unités digitales) au milieu et les heures locales en
bas. La longitude solaire 270°, correspondant à l’été de l’hémisphère sud, est représentée
pas une ligne pointillée sur les trois graphiques.
Globalement, les ∆T sont faibles (moyenne globale de -2.35 K), ce qui reflète un
bon accord entre les température TES et OMEGA, par comparaison avec le biais systé-
matique de 3 à 6 K (au maximum, selon la température) qui affecte potentiellement les
températures d’OMEGA. L’accord est moins bon (moyenne globale de -2.90 K) lorsque
les températures simulées le sont avec les valeurs d’inertie thermique de la carte TES de
jour, qui est considérée comme moins fiable que celle de nuit (Putzig and Mellon, 2007a).
Les fonctions instrumentales de transfert calculées empiriquement pour les orbites de
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niveau de calibration non-nominal semblent donc être dans leur grande majorité robustes.
Ce premier aperçu du signal des températures mesurées par OMEGA laisse augurer des
valeurs de propriétés thermo-physiques comparables à celles de référence utilisées par la
communauté et comporte probablement la signature des hétérogénéités de la surface de
Mars avec un échantillonage temporel sans précédent.
3.4 Résultats
On aborde ici les résultats de la première étude des propriétés thermo-physiques de la
surface de Mars à partir des températures mesurées par OMEGA. Plusieurs études locales
à haute résolution sont présentées et analysées (section 3.4.1) puis une étude globale à
faible résolution est réalisée et discutée à la lumière des connaissances scientifique de la
planète Mars (section 3.4.2).
3.4.1 Etudes locales
3.4.1.1 Région poussièreuse : Tharsis
La première région d’étude (entre -45°E et -40°E de longitude et 4°N et 9°N de la-
titude, soit environ 300× 300 km²) est une zone du dôme de Tharsis, couverte d’épais
dépôts de poussière (0.1 - 2 m au minimum ; Christensen, 1986) et d’inertie thermique
extrêmement faible (Palluconi and Kieffer, 1981; Mellon et al., 2000). Nous avons 18 ob-
servations OMEGA couvrant partiellement cette région. Ces observations sont rééchan-
tillonnées à 20 pixels par degrés (~3x3km²) et on calcule leur inertie thermique apparente.
Tous les pixels de la carte n’ont pas un échantillonage identique en heure locale mais on
observe cependant une tendance d’ensemble de variation de l’inertie thermique appa-
rente avec l’heure locale (voir figure 3.27a). L’inertie thermique apparente triple entre le
matin (9 - 10H) et l’après midi (14H) mais reste toujours sous 200 J.K−1.m−2.s−1/2, ce
qui correspond avec l’équation 3.2 à une taille de particules inférieure à ~80 µm (< 100
J.K−1.m−2.s−1/2 correspond à < 20 µm), cohérent avec de la poussière. Cette observa-
tion confirme la nature très poussièreuse et éolienne des dépôts de cette région. En raison
de l’échantillonage en heure locale hétérogène, la moyenne des inerties thermique appa-
rentes dont les heures locales sont inférieures à 11 H est montrée est en figure 3.27b).
La moyenne de toutes les observations présenterait de fortes disparités selon les endroits
observés uniquement le matin ou aussi l’après-midi.
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FIGURE 3.27 – a) Variation diurne d’inertie thermique apparente représentative de la ma-
jeure partie de la région. Deux simulations d’hétérogénéités sont représentées à deux dif-
férents Ls entre lesquels la majeure partie des données a été acquise. b) Moyenne des iner-
ties thermique apparentes observées avant 11H. c) Abondance de l’hétérogénéité « Dunes
Est » pour chaque pixel. La moyenne quadratique des différences entre les températures
mesurées et celles des hétérogénéités simulées est montrée en d). Les rectangles jaune et
blanc dans b) indiquent la position des images CTX de la figure 3.28.
La variation d’inertie thermique de l’ensemble de cette région est comparée à deux
simulations d’hétérogénéités (figure 3.27a) :
— un mélange horizontal de poussière (I = 75 J.K−1.m−2.s−1/2, albédo = 0.3) consti-
tué à 40 % de terrains plats (pente = 0°) et à 60 % de terrains simulant simplement
en une dimension des dunes orientées préférentiellement vers l’Est (hétérogénéité
« Dunes Est »)
— un mélange vertical constitué de 6 mm de poussière sur un matériau de plus forte
inertie thermique
Les deux simulations d’hétérogénéités pourraient expliquer au premier ordre la variation
diurne de l’inertie thermique, un meilleur accord avec les données (c’est-à-dire un plus
faible résidu quadratique) allant à l’hétérogénéité horizontale. Un mélange horizontal de
poussière et de rochers donnerait un résultat comparable, comme vu sur la figure 3.2.5.
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Cependant, connaissant la nature poussièreuse de cette région et l’épaisseur importante
des dépôts, il est très peu probable que des rochers soient exposés à la surface ou même
que la stratification thermo-physique de la poussière soit aussi marquée sur quelque mm
(Christensen, 1986). On voit à l’aide de l’imagerie haute résolution que l’ensemble de la
région est couverte de dunes, avec en effet aucune indication de présence de rochers à
l’échelle de l’image CTX (figure 3.28). Pour cette raison, nous avons choisi d’interpréter
les variations d’inertie thermique apparente par une abondance de dunes : les cycles ther-
miques de dunes de poussière orientées vers l’Est et de poussière à pente locale nulle sont
simulés et on cherche ensuite l’abondance relative des deux types de terrains qui reproduit
le mieux les températures observées. Ce résultat est présenté en figure 3.27c et les rési-
dus entre températures simulées et températures observées sont montrés en figure 3.27d.
Une valeur d’abondance de « Dunes Est » égale à zéro signifie que le cycle thermique qui
reproduit au mieux les mesures est celui de poussière à pente locale nulle, sans dune. On
voit que les abondances de « Dunes Est » les plus importantes (> 60 %) correspondent à
des résidus quadratiques faibles, indiquant que l’hétérogénéité simulée reproduit bien les
températures à ces endroits.
FIGURE 3.28 – Images CTX (visible) haute résolution des zones indiquées par des rec-
tangles sur la figure 3.27b. Les directions des principales textures sont indiquées par des
flèches. L’image a est une portion de l’image CTX B18_016530_1858_XN_05N134W et
l’image b est une portion de l’image CTX B20_017387_1868_XN_06N131W.
La figure 3.28a montre une image CTX d’un de ces endroits où l’on voit qu’à une
échelle pluri-kilométrique, le motif des dunes est régulier et unidirectionel (orienté nord
ouest - sud est), cohérent avec notre modèle de « Dunes Est » car une plus grande fraction
de la surface y est exposée vers l’Est. La transition entre les terrains de plus faibles inertie
thermique et les terrains d’inertie thermique plus élevée sur la figure 3.27b est cohérente
avec une transition de la texture de la surface et de son orientation préférentielle : la figure
3.28b montre cette transition, de surfaces préférentiellement orientées vers l’Est à l’Ouest
de la région vers une texture orientée Nord Est - Sud Ouest à l’Est de la région (indiquée
par une flèche sur la figure 3.28b). Toute la partie Ouest donne de grandes abondances
de « Dunes Est » avec de relativement faibles résidus quadratiques alors que la partie
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Ouest donne de petites abondances, avec de forts résidus qui indiquent que le modèle
d’hétérogénéité ne reproduit pas bien la réalité de la surface : la texture de la surface y est
soit irrégulière (plausible dans le cas de mélanges plusieurs orientations à l’intérieur des
pixels de 3 km comme sur la figure 3.28b), soit pas du tout dans la direction modélisée
(comme sur la partie droite de la figure 3.28b).
On voit sur cet exemple que des variations spatiales d’inertie thermique apparente
(figure 3.27b) ne sont pas forcemment le signe que différents matériaux sont présents
à la surface. Ici, il est plus plausible que les variations apparentes soient causées par
différentes textures de la surface qui est régionalement entièrement couverte entièrement
d’un même matériau homogène, comme suggéré par les cartes de composition de cette
région (Ody et al., 2012).
3.4.1.2 Région volcanique : Syrtis Major
La province volcanique de Syrtis Major est une région peu poussièreuse et de très
faible albédo. Notre région d’étude est centrée sur la caldéra « Nili Patera » une dépression
d’environ 1.8 km où ont été observés des affleurements rocheux et une variété de roches
magmatiques (Christensen et al., 2005; Poulet et al., 2007; Edwards et al., 2009). La figure
3.29 montre deux cartes d’inertie thermique construites à partir de 16 (respectivement 6)
observations OMEGA, d’une résolution de 20 ppd (respectivement 32 ppd). Il y a peu de
différences entre les observations, quelque soient leurs heures locales et saisons. L’inertie
thermique moyenne de l’unité qui s’étend depuis la caldera vers le Sud-Est est en bon
accord avec la valeur issue des données TES (310 ± 80 J.K−1.m−2.s−1/2 contre 275 ± 20
J.K−1.m−2.s−1/2, Putzig and Mellon, 2007a), ce qui correspond à des tailles de particules
entre 500 et 800 µm, indiquant un sable grossier probablement partiellement cémenté. Au
premier ordre, nos résultats et l’inertie thermique TES sont également en accord pour les
terrains de plus faible inertie thermique entourant la caldéra : 240 ± 60 J.K−1.m−2.s−1/2
pour OMEGA et 200 ± 20 J.K−1.m−2.s−1/2 pour TES, correspondant à des particules plus
fines avec des diamètres entre 160 et 300 µm.
On s’intéresse maintenant plus en détail à la caldéra elle-même. La figure 3.30 repro-
duit une carte d’inertie thermique de la caldéra calculée à partir des données THEMIS
et superposée à une image THEMIS haute résolution de 18 m par pixel (Fergason et al.,
2006) qui illustre bien les contextes géomorphologiques et thermo-physiques notées A,
B, C et D sur la figure. Fergason et al. (2006) suggère que la caldéra est entièrement cou-
verte par de la roche brute et qu’un matériau plus lâche recouvre cette couche rocheuse
par endroits. L’unité B est traitée à part, en raison de la nature possiblement dacitique
du matériau qui la recouvre (Christensen et al., 2005) de même que l’unité D dont les
images montrent qu’elle est recouverte de dunes de sable. L’inertie thermique varierait de
~300 J.K−1.m−2.s−1/2 (unité C) à 1200 J.K−1.m−2.s−1/2 à certains endroits de la partie
Est de l’unité A selon l’épaisseur de la couche de matériau lâche au dessus de la couche
rocheuse. Les épaisseurs impliquées selon Fergason et al. (2006) iraient de zéro (pour les
endroits d’inertie thermique très élevée) à plusieurs centimètres pour l’unité C.
Cette stratification du sous-sol et les épaisseurs impliquées devraient produire, en
fonction de l’heure locale, une signature caractéristique dans les valeurs d’inertie ther-
mique apparente d’OMEGA. La partie droite de la figure 3.30 montre les variations
diurnes d’inertie thermique apparente pour les quatres unités avec OMEGA. Aucune va-
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FIGURE 3.29 – Inertie thermique moyenne dérivée des données OMEGA à une résolution
de (a) 20 pixels par degrés (entre 65°E et 70°E de longitude et 6°N et 11°N de latitude)
et (b) 32 pixels par degrés, centré sur la caldéra (Nili Patera). La valeur maximale d’iner-
tie thermique est 605 J.K−1.m−2.s−1/2 et la valeur minimale est 155 J.K−1.m−2.s−1/2.
L’inertie thermique OMEGA est superposée à la mosaique de température THEMIS de
jour (Edwards et al., 2011) pour mettre en évidence les caractéristiques texturales de la
région.
riation n’est visible pour les unités B et C et le fait que les inerties thermique apparentes
restent au même niveau le matin est un argument fort contre une influence d’hétérogénéi-
tés sur le comportement thermique de ces unités ce qui indique que la couche supérieure
est d’épaisseur suffisante (quelque profondeur de peau, soit > 15 cm pour une inertie de
350 J.K−1.m−2.s−1/2) pour masquer thermiquement tout matériau sous-jacent. La figure
3.31 montre une image haute résolution de Nili Patera, où l’unité B est bien visible par
contraste avec l’unité C. Ceci indique que le matériau qui est exposé à l’unité B est pro-
bablement de composition différente que celui de l’unité C malgré des valeurs d’inertie
thermique très proches. Cependant, la partie Ouest de l’unité A (A’ sur la figure 3.31)
et l’unité C montrent de grande similarités morphologiques sur la figure 3.31. La va-
leur d’inertie thermique moyenne de l’unité C, 350 J.K−1.m−2.s−1/2, est alors considérée
comme représentative de la couche supérieure, d’épaisseur au moins 15 cm pour cette
unité et potentiellement moins pour l’unité A. En effet, on observe une forte variation
diurne de l’inertie thermique apparente pour la partie Ouest de l’unité A, montrée sur la
figure 3.30. Cette variation est proche de celle que produirait une couche d’épaisseur 3.5
cm d’inertie thermique 350 J.K−1.m−2.s−1/2 au dessus d’un substrat rocheux (ou 1.5 cm
si l’on considère I = 250 J.K−1.m−2.s−1/2 pour la couche supérieure). La partie Est de
l’unité A est morphologiquement distincte de la partie Est, avec un matériau plus sombre
et d’apparence plus découpée. Cette partie de l’unité A affiche les valeurs d’inertie ther-
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FIGURE 3.30 – A gauche, la carte d’inertie thermique a été construite à partir des données
THEMIS à une résolution de 100 m par pixel et est issue de Fergason et al. (2006). 4
points de couleur indiquent les pixels pour lesquels les variations d’inertie thermique
apparente à partir des données OMEGA sont montrées à droite. Les droites en pointillé
pour les graphiques des unités A, B et C indiquent le niveau d’inertie thermique 350
J.K−1.m−2.s−1/2, représentatif de la couche supérieure. Les droites en tiret pour les unités
A et D indiquent des simulations d’hétérogénéités : pour l’unité A, 3.5 cm d’un matériau
à 350 J.K−1.m−2.s−1/2 sur un matériau rocheux à 1200 J.K−1.m−2.s−1/2 et pour l’unité
D, un mélange horizontal de 60 % de sable (I=250 J.K−1.m−2.s−1/2) à pente locale nulle
et 40 % de sable orienté vers l’Est.
miques les plus élevée : 1180 J.K−1.m−2.s−1/2 avec THEMIS, 600 J.K−1.m−2.s−1/2 avec
OMEGA, correspondant à une épaisseur de matériau lâche encore plus faible, voire nulle.
La différence entre les valeurs maximales de THEMIS et de OMEGA peut venir des dif-
férentes résolutions spatiales : le substrat rocheux pourrait affleurer à l’échelle 100 m
(résolution de THEMIS) mais ne couvrir qu’une portion du pixel de 1.8 km d’OMEGA
(carte 32 ppd). La structure stratigraphique basée sur notre modèle vertical et sur les tex-
ture est schématisée sur la figure 3.31.
Enfin, l’unité D est d’inertie beaucoup plus faible (on note la différence d’échelle
d’axe des ordonnées sur la figure 3.30) et l’imagerie haute résolution (figure 3.31) montre
des dunes éoliennes orientées dans la direction Nord Est - Sud Ouest et probablement
composée de sable grossier à moyen (200 - 350 µm de diamètre). Elles présentent une im-
portante augmentation diurne de l’inertie thermique apparente, bien reproduite au premier
ordre par une simulation de mélange horizontal d’un même matériau (250 J.K−1.m−2.s−1/2) :
60 % de terrains plats et 40 % de terrains penchés à 20° vers l’Est. Avec les paramètres
inverses (terrains penchés vers l’Ouest), la meilleure abondance de terrains penchés qui
reproduit les mesures est nulle et le résidu quadratique est très important. Ce modèle
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FIGURE 3.31 – Portion d’une image CTX (B21_017762_1891_XN_09N292W) de la cal-
déra de Nili Patera. Les unités géologiques A, B, C et D discutées dans le texte sont
indiquées. La structure stratigraphique basée sur notre modèle et sur les variations de
texture est schématisée à droite.
d’hétérogénéité est assez simple et n’implique en conséquence pas que 40% de dunes
penchées à 20° vers l’Est sont présentes en réalité, mais au premier ordre, l’orientation
locale préférentielle vers l’Est reproduit bien la variation d’inertie thermique observée en
plus d’être en accord avec l’imagerie haute résolution qui indique une direction des dunes
cohérente à l’échelle pluri-kilométrique.
3.4.1.3 Région altérée : Meridiani
La région de Meridiani contient le site d’atterrissage du robot Opportunity (vers -
5.5°E, 1.93°S) qui fonctionne toujours en 2014 après plus de 35 km parcourus. Vu l’énorme
interêt scientifique des co-observations in situ et orbitales, Mars Express a multiplié les
survols de cette région depuis sa mise en orbite. Pour cette raison, la région de Meri-
diani est une des plus fréquemment observées par OMEGA. Quatre unités géologiques
principales ont été cartographiées dans la région de Meridiani, chacune ayant une com-
position et des assemblages morphologiques et minéralogiques différents (Hynek et al.,
2002; Arvidson et al., 2003; Poulet et al., 2007, 2008a) :
— Les plus jeunes unités P et Ph (pour Plaines et Plaines à hématite) sont superfi-
cielles et constituées de petites dunes de sable fin . Le robot Opportunity y a atterri
en raison de leur aspect lisse (peu de risques dûs à la présence de rochers) et on en
trouvera une photo prise in situ sur la figure 2.15.
— L’unité E (pour « Etched », c’est-à-dire « gravée ») est sous-jacente aux unités P et
Ph et contient des dépôts de minéraux hydratés (sulfates et phyllosilicates, Poulet
et al. 2008a; Flahaut et al. 2014). Plusieurs structure morphologiques complexes
s’y côtoient (dépressions, affleurements de différent matériaux, blocs polygônaux,
buttes, mesas).
— L’unité MCT (pour « Mantled Cratered Terrain », c’est-à-dire terrains cratérisé
couverts par un manteau) est un ensemble couvert par des dizaines de mètres
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de dépôts éoliens et de poussière, laissant apparaître les plus gros cratères sous-
jacents.
— L’unité DCT (pour « Dissected Cratered Terrains », c’est-à-dire terrains cratérisés
exposés) est le sous-basement rocheux de la région. C’est la plus vieille unité ex-
posée (datant du Noachien) et elle montre de fortes signatures de pyroxène (Poulet
et al., 2008a).
FIGURE 3.32 – Inertie thermique moyenne des données OMEGA entre -8°E, 8°E, 8°S et
8°N (32 ppd, ~1.9 km par pixel). La carte est superposée à la mosaique IR THEMIS de
jour (Edwards et al., 2011) et les principales unités géologiques sont indiquées (Arvidson
et al., 2003). La valeur maximale est 480 J.K−1.m−2.s−1/2 et la valeur minimale est 40
J.K−1.m−2.s−1/2.
La figure 3.32 présente la moyenne des inerties thermique apparentes de 36 cubes
OMEGA. Les frontières des principales unités géologiques y sont clairement visibles.
L’unité E présente les plus fortes inerties thermiques de la région, qui restent toutefois
trop faibles pour être interprétées comme étant la signature d’affleureuments rocheux sur
tout un pixel (~1.9 km). L’inertie thermique est maximale aux endroits où des minéraux
hydratés sont détectés à partir de leur absorption à 1.9 µm. Les variations de l’inertie
thermique apparente sont plutôt faibles et restent ambigües étant donné l’incertitude sur
les valeurs d’inertie thermique pour l’ensemble de cette unité. Les pixels de forte inertie
thermique montrent parfois une augmentation de ~80% entre le matin et l’après-midi,
mais ces variations sont isolées (quelques pixels adjacents au maximum) et sont peut
être causées par des pentes locales ou des azimuths non représentatifs de la réalité. Les
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mélanges morphologiques à l’échelle de notre pixel sont complexes, et peuvent expliquer
la diversité des comportements thermique observés.
L’unité MCT présente la plus faible inertie thermique de la région, avec une valeur
moyenne de 165 ± 40 J.K−1.m−2.s−1/2. De fortes variations diurnes d’inertie thermique
apparente y sont observées, avec des valeurs parfois plus basses que 100 J.K−1.m−2.s−1/2
tôt le matin jusqu’à des valeurs atteignant 350 J.K−1.m−2.s−1/2 l’après-midi. On y ob-
serve aussi des traces laissées par des vents autour des cratères (« windstreaks » en an-
glais). Ces traces ont des inerties thermiques plus élevées que les terrains environnants
(250 J.K−1.m−2.s−1/2 contre 140 J.K−1.m−2.s−1/2), en raison de la protection fournies
par les cratères qui empêche les fines particules portées par le vent de s’y déposer. Ces
traces de vent montrent une variation diurne de l’inertie thermique thermique apparente
significative, cohérente avec de fins dépôts de poussière (~500 µm).
Les unités P et Ph ont été cartographiées ensemble sur la figure 3.32 en raison de
leur grande similude thermo-physique. Les inerties thermique moyennes de cette unité
vont de 140 à 200 J.K−1.m−2.s−1/2 (± 35 - 50 J.K−1.m−2.s−1/2 ). Fergason et al. (2006)
ont trouvé une inertie thermique entre 100 et 150 J.K−1.m−2.s−1/2 à partir des données
in situ d’Opportunity dans l’unité Ph et la courbe de température comparée aux mesures
de température d’Opportunity sur la figure 3.3 est simulée avec une inertie thermique de
120 J.K−1.m−2.s−1/2 (Millour et al., 2011), ce qui représente un bon accord avec nos
valeurs. Par comparaison, les cartes d’inertie thermique TES, référence pour la commu-
nauté, donnent des valeurs entre 90 et 160 J.K−1.m−2.s−1/2 (± 10 - 20 J.K−1.m−2.s−1/2 )
pour la carte construite avec les données de nuit et entre 60 et 125 J.K−1.m−2.s−1/2 (± 15
- 25 J.K−1.m−2.s−1/2 ) pour la carte construite avec les données de jour. Aucune variation
d’inertie thermique apparente n’est observée pour l’unité P+Ph dans les valeurs d’iner-
tie d’OMEGA, ce qui est cohérent avec l’épaisseur de plusieurs cm du manteau de sable
exploré par Opportunity.
Finallement, l’unité DCT est celle qui présente la plus grande variabilité d’inertie ther-
mique moyenne (de < 200 J.K−1.m−2.s−1/2 à 350 J.K−1.m−2.s−1/2) et quelques variations
d’inertie thermique apparente y sont localement observées (notamment sur les pentes des
cratères d’impact). Elles sont causées par des morphologies complexes et très variées
(comme pour l’unité E) et ne sont pas répandues.
On voit à travers ces études régionales que les propriétés thermo-physiques de cer-
tains terrains ne sont pas fidèlement représentées par une inertie thermique apparente ou
moyenne. Toutes les variations de l’inertie thermique apparente ne doivent pas être consi-
dérées comme étant réellement des variations des propriétés thermo-physiques de la sur-
face, mais l’impact des hétérogénéités de la surface doit être analysé car il peut parfois do-
miner la réponse thermique d’un terrain. A l’inverse, les propriétés thermo-physiques de
certains terrains sont assez bien représentées par une valeur d’inertie thermique moyenne
ou apparente. La morphologie ainsi que la stratification visible du régolite permettent
d’interpréter de manière plus complète les températures de la surface de Mars, mais on
ne peut cependant pas exclure l’impact de la texture des matériaux à plus petite échelle
(centimétrique),et ce même si nos exemples, malgré la diversité des terrains, n’ont pas




La méthode de calcul de l’inertie thermique apparente est appliquée à l’ensemble du
jeu de données séléctionné. En raison du grand nombre de pixel à la résolution nominale
(> 200 millions), les données sont rééchantillonnées à une résolution de 4 pixels par degré
(ppd) (~15 km par pixel à l’équateur) sur une grille géographique cylindrique. De la même
manière que pour les études locales, l’inertie thermique apparente est calculée séparem-
ment pour chaque observation. La carte globale de la moyenne des inerties apparentes est
présentée en figure 3.33 où la topographie et les noms des principales régions martiennes
sont rapellés pour la clarté de la discussion. Les variations d’inertie thermique thermique
apparente (donc l’écart type de la carte de la moyenne) sont analysées plus loin dans la
section 3.4.2.2. Les sites d’atterrissage des robots Viking (1 et 2), Mars Pathfinder, Spirit,
Opportunity et Curiosity y sont indiqués par des étoiles rouges. La couverture n’est que
partielle et très hétérogène en heures locales entre 45° et 60° de latitude dans les deux
hémisphères, c’est pourquoi la carte présentée est restreinte à l’intervalle [45°S, 45°N].
Environ 95.5 % de la surface entre ces latitudes est observée au moins une fois, le nombre
moyen d’observations par pixel étant 2.4 et le maximum 13.
Cette carte globale montre les principales unités thermo-physiques de la surface mar-
tienne. Au premier ordre, la distribution est bimodale, avec un premier pic étroit autour de
70 J.K−1.m−2.s−1/2 et un autre plus large autour de 250 J.K−1.m−2.s−1/2, ce qui corres-
pond à des tailles de particules (avec l’équation 3.2 et une pression de 600 Pa) respectives
de 2 µm et 400 µm. Trois grandes régions de très faible inertie thermiques sont bien
délimitées : de Tharsis à Amazonis Planitia, Arabia Terra et Elysium Planitia. L’inertie
thermique de ces régions est inférieure à 150 J.K−1.m−2.s−1/2 (la valeur minimale est de
30 J.K−1.m−2.s−1/2), ce qui correspond à un diamètre des particules inférieur à 45 µm (<
8 µm pour les inerties thermiques inférieures à 100 J.K−1.m−2.s−1/2). Ces régions sont
donc couvertes de poussière très fine, produit de l’érosion éolienne depuis plusieurs mil-
liard d’années. A l’opposé, seulemenet 3.5 % de la surface martienne présente une inertie
thermique supérieure à 350 J.K−1.m−2.s−1/2. Ces terrains d’inertie thermique élevée sont
situés :
— à l’intérieur ou en bordure des bassins d’impacts Hellas, Isidis et Argyre
— dans Chryse Planitia et au sud d’Acidalia Planitia dans l’hémisphère nord.
— à plusieurs endroits dans la région de Margaritifer.
— dans Valles Marineris où les valeurs d’inertie thermique peuvent cependant être
biaisées en raison de la faible résolution de la carte des pentes utilisée.
Seuls 0.5 % des pixels de la carte entre 45°S et 45°N à l’échelle de 4 ppd présentent
une inertie thermique supérieure à 600 J.K−1.m−2.s−1/2 et ils sont tous localisés en bor-
dure d’Isidis et d’Hellas où la valeur maximale de 1050 J.K−1.m−2.s−1/2 est atteinte. On
ne mesure donc pas d’inertie thermique « rocheuse » ( > 1200 J.K−1.m−2.s−1/2) à notre
échelle, comme on pouvait s’y attendre d’après les travaux de Edwards et al. (2009), qui
ne trouvent avec les données THEMIS (100 m par pixel) que de très rares affleurements
rocheux, couvrant toujours moins de quelques kilomètres carrés. Les vieux terrains cra-
térisés de l’hémisphère sud présentent en majorité des inerties thermique intermédiaires,
autour de 250 J.K−1.m−2.s−1/2, à l’image de l’unité DCT de la région de Meridiani.
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FIGURE 3.33 – Carte globale de l’inertie thermique moyenne calculée à partir des données
OMEGA (en haut). La résolution est de 4 pixels par degrés (~15km à l’équateur). La
topographie MOLA avec les régions principales de Mars est montrée en bas. Les étoiles
rouges indiquent les lieux d’atterrisage des robots.
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Comparaison avec les autres jeux de données. On compare ici les valeurs d’inertie
thermique moyenne de la carte globale présentée en figure 3.33 avec les valeurs publiées
dans la littérature à partir des données des instrument TES et THEMIS. Ces comparaisons
sont présentées sur la figure 3.34. La carte d’inertie thermique de nuit TES (Mellon et al.,
2000; Putzig and Mellon, 2007a) à été rééchantillonnée à la même résolution que la figure
3.33 (4 ppd). La carte d’inertie thermique issue des données THEMIS est nominalement
à la résolution de 2 ppd et couvre uniquement les latitudes inférieures à 40°. Nous avons
donc rééchantilloné la carte de la figure 3.33 à cette résolution et dans cet intervalle de
latitude pour effectuer la comparaison. La comparaison de l’inertie thermique OMEGA
avec l’inertie thermique TES de jour présente la même forme que la comparaison avec
l’inertie thermique TES de nuit montrée en figure 3.34a, mais avec un accord dégradé
entre les deux cartes. Les histogrammes de la figure 3.34 indiquent que les valeurs d’iner-
tie thermique calculées à partir des données OMEGA sont globalement plus grandes que
les valeurs calculées par Putzig and Mellon (2007a) à partir des données TES et qu’elles
sont plus proches des valeurs calculées par Fergason et al. (2006) à partir des données
THEMIS que de celles-ci.
FIGURE 3.34 – Histogrammes bidimensionnels de comparaison de la carte globale d’iner-
tie thermique moyenne d’OMEGA en fonction de : a) la carte de l’inertie thermique TES
de nuit (Putzig and Mellon, 2007a) et b) la carte d’inertie thermique THEMIS (Fergason
et al., 2006). Les lignes noires indiquent les droites y = x.
Pour les petites inerties thermique (< 200 J.K−1.m−2.s−1/2), les valeurs des inerties
TES et THEMIS encadrent les valeurs calculées à partir des données OMEGA. Pour les
plus grandes valeurs d’inertie thermique, les différences entre l’inertie OMEGA et les
inerties TES et THEMIS ont la même forme, les inerties OMEGA étant plus importantes.
Les différences entre les trois cartes d’inertie thermique doivent être considérées à la
lumière des différences entre les données et les méthodes employées : OMEGA, TES et
THEMIS mesurent la température de la surface dans trois gammes de longueur d’onde dif-
férentes, avec des résolutions spatiales et des caractéristiques instrumentales différentes.
De plus, les valeurs d’inertie thermique sont calculées en utilisant trois codes d’équilibre
dynamique énergétique différents (avec également des valeurs de paramètres tels l’albédo
qui ne sont pas les même). A ces égards, il est compréhensible qu’il existe des différences
entre les trois cartes d’inertie thermique et elles restent pour la plupart inférieures aux
incertitudes sur les inerties thermique : ~10% pour TES (Mellon et al., 2000), ~20% pour
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THEMIS (Fergason et al., 2006) et OMEGA (en moyenne, résumées en détail dans la
section 3.2.4). On rapelle que les températures OMEGA sont potentiellement biaisées de
3 à 6 K (en conséquence de l’incertitude de 20% sur la calibration absolue de la voie
L), ce qui se traduirait par une erreur maximale sur les inerties thermiques de 100 à 250
J.K−1.m−2.s−1/2, bien au delà des différences avec les inerties thermiques TES et THE-
MIS. Une étude plus approfondie des différences entre les températures TES, THEMIS et
OMEGA et les différents modèles utilisés permettrait de mieux comprendre l’origine des
différences entre les valeurs d’inertie thermique calculées à partir des trois instruments.
En l’état, les comparaisons de la figure 3.34 confirment déjà que l’inertie thermique cal-
culée durant cette thèse à partir des données OMEGA est robuste, comparable à celle des
instruments TES et THEMIS.
FIGURE 3.35 – Histogrammes bidimensionnels de l’inertie thermique en fonction de l’al-
bédo solaire construits en utilisant exclusivement les données de trois instruments : a)
instruments IRTM à bord des missions Viking, modifié d’après Palluconi and Kieffer
(1981) ; b) instrument TES à bord de Mars Global Surveyor, modifié d’après Putzig et al.
(2005) et c) instrument OMEGA à bord de Mars Express.
OMEGA devient ainsi le troisième instrument de l’histoire de l’exploration martienne,
après IRTM/Viking et TES/MGS, à cartographier globalement l’ensemble des propriétés
thermo-physiques de la surfaces : l’inertie thermique et l’albédo. La figure 3.35 montre
les histogrammes des propriétés thermo-physiques mesurées indépendamment par ces
trois instruments. IRTM n’observait que deux principales unités thermo-physiques (Pal-
luconi and Kieffer, 1981) et la vision de cette distribution s’est rafinée avec les mesures
de TES (Mellon et al., 2000; Putzig et al., 2005). OMEGA confirme les résultats de TES
en observant trois principales unités thermo-physiques : un ensemble de faible inertie
thermique et de fort albédo (> 0.28), correspondant aux grandes régions très poussiè-
reuses ; un ensemble de faible albédo et d’inertie thermique intermédiaires ( autour de
270 J.K−1.m−2.s−1/2), correspondant aux terrains sombres (albédo < 0.18), principale-
ment dans l’hémisphère sud (avec Syrtis Major et Acidalia Planitia) et enfin un plus petit
ensemble d’inertie thermique entre 180 et 260 J.K−1.m−2.s−1/2 avec des albédo inter-
médiaires (entre 0.23 et 0.27). On note que nos valeurs d’albédo sont significativement
plus contrastées que celles du bolomètre TES, en raison de la contribution diffusive des
aérosols aux valeurs de l’albédo TES.
3.4. RÉSULTATS 109
Comparaison avec la minéralogie On compare maintenant les valeurs d’inertie ther-
mique aux grande unités minéralogiques de la surface de Mars. Poulet et al. (2007) et
Ody et al. (2012) ont définit plusieurs critères spectraux pour cartographier, avec les don-
nées OMEGA, les minéralogies anhydres de Mars, comme les oxydes ferriques et les
pyroxènes. Ces indices sont présentés, en français, dans la thèse de Anouck Ody (Ody,
2012) :
— le critère « Fe3+ » est basé sur une absorption à 0.53 µm, causée par les ions Fe3+
est est ainsi un indicateur du degré d’oxydation de la surface : plus il est élevé,
plus la surface comporte d’ions ferriques.
— le critère « fer nanophase » est basé sur une absorption à 0.86 µm et varie avec la
teneur en oxydes ferriques, tout en étant sensible à la cristallinité : il est plus fort
lorsque les ions ferriques sont présents dans une phase nanommétrique amorphe,
comme c’est le cas pour la poussière martienne. Ce critère prend ainsi des valeurs
supérieures à 1 uniquement en présence d’oxydes de fer nanophase.
— le critère « pyroxène » est basé une large absorption autour de 2 µm causée par
les pyroxènes et est sensible aux deux types de pyroxènes (pauvres ou riches en
calcium). Le pyroxène est un minéral mafique magmatique.
La comparaison entre les valeurs d’inertie thermique OMEGA et les cartes globales de
ces trois critères spectraux est présentée en figure 3.36. On voit que l’inertie thermique
est globalement anti-corrélée aux critères Fe3+et nanophase : les valeurs importantes de
ces critères, indiquant la présence de poussière à la surface, correspondent aux faibles
valeurs d’inertie thermique (< 150 J.K−1.m−2.s−1/2), ce qui est logique en considérant
la très faible taille des particules de poussière. Au contraire, les endroits où sont détec-
tés des pyroxènes correspondent à des valeurs d’inertie thermique plus élevées (> 230
J.K−1.m−2.s−1/2). Les pyroxènes sont globalement détectés seulement dans les sombres
terrains cratérisés de l’hémisphère sud où la couverture de poussière est faible. Ailleurs,
ils sont masqués par la poussière présente à la surface et c’est pourquoi la majeure partie
des données OMEGA présente un critère de pyroxène très faible ou nul (figure 3.36c).
Ainsi, cette comparaison montre que la distribution de l’inertie thermique OMEGA est
contrôlée au premier ordre par la présence et la quantité de poussière à la surface.
FIGURE 3.36 – Histogrammes bidimensionnels de comparaison de la carte globale d’iner-
tie thermique moyenne en fonction des cartes des abondances de minéraux anhydres de
Ody (2012) : a) Indice d’abondance des oxydes ferriques nanophases ; b) indice d’abon-
dance des phases ferriques (reflètant le degré d’oxydation de la surface) ; c) indice d’abon-
dance du pyroxène.
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3.4.2.2 Hétérogénéités globales
La carte globale d’inertie thermique (figure 3.33) représente les moyennes des iner-
ties thermique apparente et ne reflète pas les potentielles variations d’inerties thermique
apparentes vues par OMEGA. A une résolution de 4 pixels par degrés et entre 45°S et
45°N de latitude, nous avons au moins deux observations d’inertie thermique apparente
pour 62 % de la surface, au moins trois observations pour 36 % de la surface et au moins
quatre observations pour 20 % de la surface. Afin de repérer et d’analyser les possibles
variations diurnes d’inertie thermique apparente, nous avons rééchantilloné chaque pixel
de la carte selon des intervalles d’1 H. Neuf cellules sont ainsi associées à chaque pixel de
la carte, correspondant aux données avec des heures locales de 8 à 17h. Si plusieurs ob-
servations ont été faites durant le même intervalle d’1 H, les valeurs d’inertie thermique
apparentes sont moyennées. Les incertitudes des valeurs d’inertie thermique de chaque
cellule ∆ITcellule est la somme quadratique de la moyenne quadratique des incertitudes
sur les valeurs individuelles d’inerties thermique apparentes ∆T Iobservation (voir section
3.2.4) et de la dispersion (3 déviations standard) de ces valeurs dans la cellule σcellule,











Une fois les cellules remplies et leurs incertitudes calculées, on cherche les pixels
de la carte qui ont au moins deux cellules remplies, avec au moins une observation le
matin (heure locale < 11h) et une l’après-midi (heure locale > 12h). Environ 35 % de la
surface entre 45°S et 45°N de latitude remplissent ces conditions, principalement dans la
gamme de longitude -100°E, 30°E. Pour ces points, nous faison une régression linéraire
à partir des inerties thermique des cellules remplies. On obtient ainsi une relation IT =
pente× heure locale. On considère que la pente est significative si et seulement si :
— l’inertie thermique calculée avec la relation linéaire est en accord avec toutes
les valeurs d’inertie thermique des cellules remplies (plus ou moins leurs incer-
titudes). Par exemple, si cinq cellules sont remplies pour un pixel et qu’une valeur
d’inertie thermique apparente plus ou moins son incertitude ne tombe pas sur la
régression linéaire, la pente est considérée comme étant non-significative.
— la différence d’inertie thermique entre les deux valeurs les plus extrèmes en heure
locale (la plus tôt et la plus tardive) est inférieure à la somme quadratique de leurs
incertitudes. Par exemple, si cinq cellules sont remplies et qu’une droite de pente
nulle peut passer entre toutes leurs barres d’erreurs, la pente est considérée comme
étant non-significative
Si la pente est significative, son signe nous indique que le pixel considéré présente une
augmentation (pente > 0) ou une diminution (pente < 0) de l’inertie thermique appa-
rente avec l’heure locale. Cette méthode ne tient pas compte des variations saisonières
qui peuvent masquer ou appuyer les variations diurnes apparentes, cependant les varia-
tions saisonnières sont toujours de moindre amplitude que les variations diurnes et notre
méthode est donc assez conservatrice et représente une manière de détecter les variations
diurnes d’inertie thermique apparente à minima. La distribution des pentes calculées avec
notre méthode en fonction de l’albédo des surfaces est montrée en figure 3.37. On trouve
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que 88 % des pixels pour lesquels on a calculé une pente (c’est-à-dire 88 % de 35 % de la
surface entre 45°S et 45°N de latitude, dont la distribution est montrée sur la figure 3.38)
présentent une variation diurne de l’inertie thermique apparente qui est non-significative
selon nos critères. La majorité des pixels restants ont une pente positive et seuls quelques
pixels, souvent isolés, montrent une pente négative. En raison de leur très faible nombre,
leur distribution n’est pas montrée sur les figures 3.37 et 3.38 mais est discutée à part plus
loin dans cette section.
fraction surfacique
d’hétérogénéité
FIGURE 3.37 – Distribution des comportement hétérogènes en fonction de l’albédo. En-
viron 35 % de la surface de Mars entre 45°S et 45°N de latitude est représentée dans ce
diagramme qui est normalisé de manière à ce que la somme des courbes rouge (pente >
0) et noire (pente non significative) soit égale à l’unité à chaque valeur d’albédo. 88% des
pentes sont non significatives (écart type des variations d’inertie thermique apparente est
inférieure à l’incertitude théorique).
On voit sur la figure 3.37 que le comportement d’augmentation diurne de l’inertie ther-
mique apparente concerne plus fréquemment les surfaces d’albédo compris entre 0.23 et
0.27 que les autres surfaces, ce qui correspond principalement à l’ensemble intermédiaire
dans la distribution thermo-physique de la figure3.35c (inerties thermique centrées sur
200 J.K−1.m−2.s−1/2). Comme montré sur la figure 3.2.5, un tel comportement peut être
causé par trois types d’hétérogénéités : mélange horizontal de matériaux d’inertie ther-
mique différente (analogue au « 50% de rochers + 50% de poussière »), exposition de
pente préférentiellement orientées vers l’Est ou stratification vertical du régolite avec un
matériau d’inertie plus faible au dessus (analogue au « 2 mm de poussière sur du rocher »).
Nous examinons ces trois possibilités.
Globalement, l’abondance de roches à la surface est plus importante aux endroits des
surfaces de faible albédo (Nowicki and Christensen, 2007), albédos pour lesquels la fré-
quence de l’augmentation diurne de l’inertie thermique apparente est minimale. Si les
rochers exposés à la surface étaient responsables du comportement hétérogène observé,
celui ci serait plus fréquent aux albédos faibles et non dans la gamme 0.23 - 0.27. Une
orientation globale préférentielle vers l’est des pentes locales à l’intérieur des pixels est
également peu plausible car l’azimuth des pentes sous-pixellaires des dépôts eoliens sont
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controlées par les vents dans le cas des dépôts éoliens, et la direction des vents est com-
plexe et très hétérogène à l’échelle globale alors que nos hétérogénéités sont détectées
au nord comme au sud et à plusieurs longitudes. La plupart des terrains d’albédo 0.23 -
0.27 sont situés entre des zones très poussièreuses de fort albédo et les zones peu poussiè-
reuses. La couche de poussière à la surface peut y être suffisament faible pour produire une
signature d’hétérogénéité verticale (typiquement moins de 1 cm). A l’échelle de notre car-
tographie (~15 km par pixel), les pixels peuvent mélanger des terrains plus ou moins pous-
sièreux qui sont proches dans ces régions. Un mélange horizontal de zones plus ou moins
poussièreuses (même lorsqu’il n’y a pas de différence d’inertie thermique, c’est-à-dire
si l’épaisseur de la couche de poussière est inférieure à quelques centaines de microns)
produit une augmentation diurne de l’inertie thermique apparente qui s’ajoute alors à la
signature hétérogène de la stratification verticale. La distribution géographique des pixels
avec une pente diurne d’inertie thermique apparente positive est montrée en figure 3.38.
On observe en effet que des ensembles de pixels qui montrent une augmentation diurne de
l’inertie thermique apparente, les moins ambigus par leur grande cohérence géographique
(voir la figure 3.38), se situent dans des régions où ont été observés des mouvements de
poussière à la surface (voir notamment Geissler, 2005) : toute la bande d’albédo intermé-
diaire au nord-ouest de Meridiani, et plus discrètement la partie nord-ouest d’Alcylonius
(vers 95°E, 32°N) et dans Utopia Planitia. Il suffit de seulement quelque dizaine de µm
de poussière à la surface pour que l’albédo atteigne des valeurs vers 0.25 et au delà. De
telles épaisseurs de poussière sont invisibles thermiquement et les variations temporelles
d’inertie thermique apparente de ces surfaces sont alors plus probablement causées par
des mélanges horizontaux de matériaux ou de surface de texture différentes.
En raison de sa faible profondeur de peau, il ne suffit que de quelques centimètres
de poussière pour masquer thermiquement les matériaux sous-jacents. On a vu que les
terrains très poussièreux formaient de grands ensembles, globalement dans l’hémisphère
nord. A l’échelle régionale, ces ensembles peuvent connaître des conditions de vents as-
sez stables (surtout Arabia Terra), comme dans le cas de l’étude locale de Tharsis (section
3.4.1.1). Pour cette raison, il est possible que la fréquence assez importante des augmen-
tations diurnes de l’inertie thermique apparente pour les albédos très élevés (entre 0.28 et
0.35) soit due à des variations de texture et à des pentes locales préférentiellement orien-
tées vers l’Est plutôt qu’à une stratification verticale. Une autre possibilité, indiquée par la
forme géographique de certains groupes de pixels à pente positive qui ont la forme de la
trace au sol de certains cubes OMEGA sur la figure 3.38, est que ces pentes significatives
positives peuvent être dûes à l’influence d’une observation OMEGA spécifique, séparée
des autres par un grande période ou prise dans des conditions atmosphériques différentes.
Ces pixels sont alors soit des faux positifs, soit reflètent un changement physique à la
surface, c’est-à-dire que des changements (déplacements de poussière) ont eu lieu entre
les observations.
La pente de variation diurne de l’inertie thermique apparente est négative pour envi-
ron 1.2% des pixels de la carte entre 45°S et 45°N. Deux types d’hétérogénéités peuvent
expliquer ce comportement : des pentes locales préférentiellement orientées vers l’ouest
ou une stratification verticale dans laquelle le matériau de plus grande inertie thermique
est au dessus. Ce comportement concerne principalement des pixels situés dans les ter-
rains sombres et souvent isolés, à l’exeption d’une région de 180 x 180 km située dans
Chryse Planitia (entre [-48°E, -45°E] et [33.5°N, 36.5°N]). La variation diurne d’inertie
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FIGURE 3.38 – Cartes de l’albédo dérivé des données OMEGA (plusieurs années sont
mélangées ici). En haut, les pixels blancs indiquent les ~35% de la surface où une pente
de variation diurne de l’inertie thermique apparente a pu être calculée. En bas, les pixels
blancs indiquent les endroits dont la pente est positive et significative. Quelque faux posi-
tifs sont possibles, à cause de conditions atmosphériques différentes lors des observations.
thermique apparente de cette région, montrée en figure 3.39a, reste toutefois ambigüe car
à la limite de nos critère de significativité de la pente vus plus haut. Aucune orientation
particulière de la morphologie de la surface n’est vue à l’aide de l’imagerie haute réso-
lution pour cette région. Une interprétation plausible est la présence d’une fine couche
de « duricrust », ou couche indurée, à la surface c’est-à-dire que les matériaux particu-
laires du régolite ont été cémentés, ce qui augmente l’inertie thermique de l’ensemble.
Ce terme peut s’appliquer à des situations très variées, depuis la cémentation de la très
fine couche de poussière à la surface révelée par les traces des roues des robots Spirit et
Opportunity (Arvidson et al., 2010, 2011) jusqu’à la forte cémentation du régolite qui lui
donne un aspect très cohérent autour des atterrisseurs Viking. La simulation comparée
aux données sur la figure 3.39a considère que l’inertie thermique de la couche supérieure,
indurée, est de 850 J.K−1.m−2.s−1/2 et que la couche 6 mm en dessous a une inertie ther-
mique de 150 J.K−1.m−2.s−1/2. Jakosky et al. (2006) proposent que le phénomène d’in-
duration de la surface soit un facteur immportant contrôlant à l’échelle globale l’inertie
thermique de la surface de Mars. Dans notre étude, seule une petite fraction de la surface
montre un comportement hétérogène cohérent avec la présence d’une fine couche indu-
rée. Si cette couche est trop épaisse (> 10 cm), elle masquera progressivement tout ma-
tériau se trouvant en dessous. Ainsi, les terrains d’inertie thermique intermédiaire (~250
J.K−1.m−2.s−1/2) peuvent avoir à leur surface une couche indurée de forte épaisseur sans
pour autant apparaïtre dans notre recherche des hétérogénéités. Nous sommes également
limités par notre couverture partielle (voir figure 3.38).
Les décroissances diurne d’inertie thermique apparente les plus prononcées concernent
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FIGURE 3.39 – Trois cas de décroissance de l’inertie thermique apparente avec l’heure
locale. a) Dans Chryse Planitia où se comportement concerne une zone d’environ 180
x 180 km. Une simulation d’hétérogénéités à trois différentes saisons est montrées et
permet de reproduire les mesures. b) Les points rouges sont tirés d’un pixel situé sur
le flanc est d’Arsinoes Chaos dont la trace au sol est montré en c). Les points noirs
sont tirés d’un pixel situé au nord ouest d’un cratère d’impact dont le profil topogra-
phique est vraisemblablement mal estimé à notre résolution. c) Portion d’une image CTX
(G01_018425_1714_XI_08S029W) dans Arsinoes Chaos où le rectangle bleu indique la
position du pixel montré en rouge dans b).
des pixels isolés et sont vraisemblablement causées soit par une mauvaise estimation des
pentes locales dans notre calcul de l’inertie thermique, soit par une abondance de pentes
orientées vers l’ouest dans les dits pixels. La figure 3.39b en montre deux exemples où
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l’inertie décroît de plus de 500 J.K−1.m−2.s−1/2 à ~150 J.K−1.m−2.s−1/2 en fin d’après-
midi. La trace au sol du pixel montré en rouge est montrée sur l’image CTX de la figure
3.39c, où l’on voit que le pixel en question mélange beaucoup de pentes divergentes mais
qui sont en moyenne plus orientées vers l’ouest (Arsinoe Chaos est une dépression topo-
graphique et ce pixel est situé sur son flanc sud-est). Les décroissances diurnes de l’iner-
tie thermique apparente qui sont isolées comme les deux exemples de la figure 3.39b (et
d’autres notamments sur les flancs de Valles Marineris), sont causées par la faible résolu-
tion de notre cartographie qui implique que les pentes locales réelles sont mal prises en
compte.
3.5 Bilan - Conclusions
Les méthodes pour calculer l’albédo solaire et l’inertie thermique à partir des données
OMEGA ont été présentées dans ce chapitre. A l’aide de simulations de température de
la surface de Mars issues d’un modèle de calcul d’équilibres dynamiques développé au
Laboratoire de Météorologie Dynamique, nous avons pu calculer l’inertie thermique de
la surface à partir des mesures de température réalisées par OMEGA. L’impact des hypo-
thèses et de la paramétrisation du modèle ont été évalués et l’incertitude sur nos valeurs
d’inertie thermique a été quantifiée : jusqu’à 75% pour les faibles inerties thermique (<
100 J.K−1.m−2.s−1/2), entre 20 et 30 % pour les inerties thermique intermédiaires (entre
100 et 350 J.K−1.m−2.s−1/2) et environ 15% pour les inerties thermiques élevées (> 500
J.K−1.m−2.s−1/2). La comparaison des températures de surface de l’ensemble du jeu de
données OMEGA avec les températures simulées par le modèle a permis d’évaluer la qua-
lité de la méthode de correction empirique des données non-nominale développé durant
la thèse de Denis Jouglet à l’IAS (Jouglet, 2008). Nous concluons qu’à de rares exeption
près, cette méthode est robuste : la plupart des orbites non-nominales ne présente pas de
comportement thermique spécifique et est en accord avec les données nominales.
L’échantillonage temporel des mesures d’OMEGA de la température de la surface
est sans précédent et vient enrichir la vision qu’avait la communauté des hétérogénéités
de la surface de Mars. Comme montré pour plusieurs études locales et au niveau global,
l’étude des températures et des inerties thermique apparentes permet d’analyser et de
quantifier certaines hétérogénéités de la surface. Nous avons montré que si une partie
surfaces est bien réprésentée par une valeur d’inertie thermique quelque soit le moment
de l’observation, les hétérogénéités d’autres surfaces peuvent fortement biaiser les valeurs
d’inertie thermique issues d’une seule mesure. Avant d’interpréter les variations spatiales
d’inertie thermique, les hétérogénéités doivent être prises en compte pour ces terrains.
L’étude globale de l’inertie thermique et des hétérogénéités montre le rôle primordial
de la distribution et de la redistribution de la poussière vis-à-vis des propriétés thermo-
physiques de la surface de Mars. La poussière apparaît comme la principale cause des
hétérogénétiés, en raison de sa faible épaisseur et de sa redistribution entre les régions.
La présence de régolite induré (« duricrust »), prédite comme globale dans la littérature
scientifique, n’est pas observée globalement, indiquant un rôle plus discret ou bien que
la surface est indurée sur une grande épaisseur, masquant thermiquement les matériaux
sous-jacents.
Suite au travail présenté dans ce chapitre, l’instrument OMEGA devient le troisième
instrument dans l’histoire de l’exploration martienne capable d’étudier l’ensemble des
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propriétés thermo-physiques de la surface de Mars. La distribution de ces propriétés
confirme et raffine celles utilisées comme référence par la communauté scientifique. L’al-
bédo solaire obtenu à partir des mesures OMEGA représente le jeu de données de ce
paramètre le mieux résolu spatialement et probablement le plus précis radiométriquement
qui existe à ce jour. L’inertie thermique OMEGA est en bon accord avec les cartes publiées
à partir des données IRTM, TES et THEMIS, ce qui nous permet de dire que l’incertitude
sur calibration radimétrique absolue de la voie L d’OMEGA est probablement meilleure
que 20 %. Grâce à un article publié dans une importante revue à commité de lecture
(Icarus) et à de nombreuses contributions à plusieurs colloques internationaux, l’inertie
thermique dérivée des données OMEGA est d’ores et déjà reconnue internationalement
comme fiable.
Pour aller plus loin, une étude globale a plus haute résolution (~1 km par pixel) est
envisageable. Une carte globale d’une telle résolution et couvrant une plus grande gamme
de latitude serait alors la seconde plus précise jamais produite à ce jour (après THEMIS)
de ce paramètre. La plus grosse difficulté est l’énorme temps de calcul qui est nécessaire,
mais des efforts seront engagés pour que d’ici quelques années, cette carte soit une réalité
accessible à la communauté scientifique martienne. La voie L d’OMEGA a continué de
fonctionner après l’orbite 8485 et la mort de la voie C (près de quatre années de données
supplémentaires sont disponibles), avec un niveau de calibration en vol remarquablement
stable. Un processus spécifique de traitement de ces données a été implémenté après la
production des résultats présentés dans ce chapitre et ces données seront incluses dans
les études futures. Un exemple est montré dans le chapitre suivant avec l’étude des co-
observations entre Curiosity et OMEGA qui ont souvent eu lieu en soirée. A plus haute
résolution et avec significativement plus de données, l’étude globale des hétérogénéités
pourra être considérablement enrichie.
Chapitre 4
Etude des propriétés thermo-physiques
avec Curiosity
Introduction
Ce chapitre présente l’analyse des températures de surface mesurées par le capteur
GTS de REMS à bord du robot Curiosity (mission MSL). Ces données, quasiment conti-
nues et très locales, se situent à l’opposé de la couverture spatio-temporelle des tempé-
rature de surface mesurées par OMEGA (et analysées dans le chapitre 3), qui sont ponc-
tuelles et kilométriques. Elles permettent une analyse plus fine que les données orbitales
de l’environnement thermique et des propriétés thermo-physiques d’un endroit précis à la
surface de Mars. Tout au long de ce chapitre, les résultats issus des températures REMS
et de leur analyse à l’aide de simulations de températures seront comparés avec les tem-
pératures et les propriétés thermo-physiques dérivées des données OMEGA et présentées
dans le chapitre précédent.
L’instrument REMS a été présenté au chapitre 2 (section 2.2.3). Le contexte géolo-
gique et les principales étapes de la mission MSL sont présentés dans un premier temps
(section 4.1) puis les températures de surface de GTS ainsi que les informations néces-
saires à leur analyse et la sélection des données sont décrites dans la section 4.2. La section
4.3 aborde les résultats de l’inversion thermo-physique des températures. Les possibles
origines des écarts aux cycles thermiques modélisés sont discutées dans la section 4.4.
Les principaux résultats et les développements futurs de l’analyse des données de GTS
sont finalements résumés dans la section 4.5.
4.1 Mars Science Laboratory
Le robot Curiosity de la mission Mars Science Laboratory (MSL) a atterri en août
2012 dans le cratère Gale. Les objectifs de la mission ainsi que les outils disponibles pour
l’accomplir ont été décrits dans la section 2.17. On présente ici la géologie du cratère
(section 4.1.1) et le parcours de Curiosity durant ses 450 premiers sols sur Mars (section
4.1.2).
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4.1.1 Le cratère Gale : contexte géologique
Le cratère d’impact Gale, d’un diamètre d’environ 155 km autour de [-5.4°N, 137.7°E],
est situé sur la dichotomie globale de la topographie de Mars, entre les hauts terrains cra-
térisés du sud et les basses plaines du nord (cf figure 4.1). La géologie de ce cratère a fait
l’objet de nombreuses études (Malin and Edgett, 2000; Anderson and Bell, 2010; Milli-
ken et al., 2010; Thomson et al., 2011; Deit et al., 2013), qui sont utilisées ici pour établir
un bref portrait géologique du site d’atterrissage de Curiosity.
L’impact qui a créé le cratère Gale est daté entre 3.6 et 3.8 Ga par Thomson et al.
(2011) et à 3.61 Ga par Deit et al. (2013), ce qui le situe entre la fin du Noachien et le
début de l’Hespérien. Le cratère Gale dispose d’un mont central qui s’élève plus haut que
ses bordures (5 km par rapport au point le plus bas du cratère), nommé Aeolis Mons ou
Mont Sharp. Cette véritable montagne (voir figure 4.1b) est constitué de dépôts stratifiés
séparés par de nombreuses discordances, indiquant la nature sédimentaire de ces maté-
riaux (Malin and Edgett, 2000; Anderson and Bell, 2010; Milliken et al., 2010; Deit et al.,
2013). Des processus sédimentaires ont ainsi été actifs au moins sporadiquement dans le
cratère Gale. La partie supérieure du mont est couverte de poussière, ce qui ne permet
pas d’identifier les matériaux qui constituent l’essentiel du volume du mont Sharp. Les
quelques affleurements semblent cependant indiquer qu’il est en majeure partie formé
de sédiments détritiques d’origine eolienne : des composants fins comme du sable, de la
poussière et des cendres volcaniques qui ont cémentés pour former des grés (Anderson
and Bell, 2010; Deit et al., 2013). Les strates les plus en aval du mont (notées « Dépôts
stratifiés » sur la figure 4.1c) sont moins couvertes de poussières, ce qui a permis à l’ima-
gerie hyperspectrale d’y cartographier des minéraux hydratés (Milliken et al., 2010; Pou-
let et al., 2014). Les unités stratifiées comportant des phyllosilicates sont insérées entre
des lits riches en sulfates, ce qui indique une variation du faciès chimique de déposition
de ces strates dans Gale (voir figure 1.3). L’étude par Curiosity de ces strates de minéraux
argileux et hydratés permettrait d’établir en détail la chimie de ces dépôts, ce qui infor-
merait sur l’habitabilité passée et présente de Gale. Ces strates, encore à quelques km du
robot en août 2014, consituent ainsi la cible scientifique principale de la mission MSL.
Plusieurs cônes alluviaux sont présents en bordure du cratère (Anderson and Bell,
2010), dont un directement au nord du site d’atterrissage de Curiosity (voir figure 4.1c).
Ce cône alluvial a été nommé Peace Vallis et est décrit en détail dans Palucis et al. (2014).
Il était probablement alimenté par les fontes périodiques des neiges situées sur le plateau
au nord du cratère et Curiosity a atterri a quelque centaine de mètres des matériaux qu’il a
déposé dans le cratère. Plusieurs conglomérats fluviaux (des « alluvions ») ont été obser-
vés par Curiosity le long de son trajet dans les plaines du nord de Gale, indiquant qu’au
moins de brefs épisodes (quelques dizaines d’années au moins) d’écoulement d’eau s’y
sont déroulés Williams et al. (2013).
L’étude par Deit et al. (2013) des morphologies et des recoupements des strates a
permis de reconstituer la séquence des événements sédimentaires dans le cratère Gale.
La morphologie des unités composant le plancher du cratère. La séquence peut être re-
présentée schématiquement comme sur la figure 4.2 et résumée sommairement comme
suit :
— après la dissipation des conditions hydrothermales dues à l’impact, le sous-sol est
gelé et la glace d’eau est stable à la surface sous certaines conditions d’obliquité
(obliquité qui peut varier de plusieurs dizaines de degrés en quelques dizaines
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FIGURE 4.1 – a) Topographie (MOLA) de la région de Gale crater avec des lignes de
niveau tous les 250 m de dénivelé. Cette figure est modifiée d’après Palucis et al. (2014).
b) Image oblique du cratère de Gale issue d’une combinaison des données HRSC et MOC
(crédits : NASA/JPL-Caltech/ESA/DLR/FU Berlin/MSSS). c) Image CTX de la région
spécifiée dans b) Les étoiles jaunes indiquent le site d’atterrissage de Curiosity.
de millions d’années, Laskar et al., 2004). Les dépôts sédimentaires détritiques
commencent, comprenant de la neige, des poussières et des cendres.
— la neige et la glace présentes à la surface fondent épisodiquement. De l’eau percole
dans le régolite et y altère les sédiments, ce qui forme les argiles et sulfates (le
mécanisme est décrit dans Kite et al., 2013a). Le sous-sol toujours gelé à une
certaine profondeur (pergélisol) agit comme une couche imperméable empêchant
l’eau de s’infiltrer plus bas et provoquant des coulées sur les flancs du cratère et
du mont central (création des canyons).
— les cônes alluviaux se forment en bordure du cratère suite à des épisodes de fonte
des neiges des plateaux environnant qui se déversent dans Gale, comme Peace
Vallis. Ces épisodes fluviatiles sporadiques conduisent à l’accumulation de dépôts
alluviaux sur le plancher du cratère.
— un lac, peut-être gelé en surface, rempli les parties les plus basses du plancher de
Gale. Des minéraux hydratés se déposent au fond. L’eau provient des mécanismes
précédents : fonte des neiges et imperméabilité du sous-sol profond qui reste gelé.
— durant tout ce temps, dépôts et érosion éoliens concourrent à la formation du mont
et à l’affleurement des différentes unités sédimentaires (selon leur solidité). L’es-
sentiel du mont est probablement d’origine détritique, les apports en matériaux
des processus fluviaux et lacustres sont bien plus limités (Kite et al., 2013b).
Le mont central est entouré de dunes de sable sombres (voir figure 4.1), à l’exception
des plaines du nord où Curiosity s’est posé (le site d’atterrissage du robot est indiqué par
des étoiles jaunes dans les figures 4.1 et 4.3). Les dunes sont composées de fins dépôts
éoliens (d’après leur faible inertie thermique, < 260 J.K−1.m−2.s−1/2 sur la figure 4.3)
riches en olivine et en pyroxènes (Rogers and Bandfield, 2009; Lane and Christensen,
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FIGURE 4.2 – Vue schématique de la chronologique de la séquence des processus sédi-
mentaires actifs dans le cratère Gale. On voit que le cratère Gale a connu une activité
sédimentaire sporadique au long de son existence, impliquant des processus aqueux va-
riés. Figure modifiée d’après Deit et al. (2013).
2013; Seelos et al., 2014) et doivent être traversées là où elles sont les plus étroites par
Curiosity (en raison d’un risque d’enlisement du robot) pour atteindre les dépôts strati-
fiés de minéraux hydratés à la base du mont Sharp (Grotzinger et al., 2012). Les plaines
du nord de Gale sont couvertes de poussière, ce qui masque les matériaux sous-jacents
depuis l’orbite (Milliken et al., 2010; Poulet et al., 2014) mais les données morpholo-
giques et thermo-physiques (figure 4.3) permettent de discriminer les différentes unités
sédimentaires et donnent quelques indices sur leur histoire (Fergason et al., 2012; Deit
et al., 2013).
Curiosity a atterri dans une unité texturale et thermo-physique du plancher du cratère
nommée Plaines Bosselées (traduction de « Hummocky Terrains », d’après la terminolo-
gie adoptée par Fergason et al., 2012) et notée PB sur la figure 4.3. Les dépôts distaux du
cône alluvial de Peace Vallis (indiqués en pointillés sur la figure 4.1c) présentent une tex-
ture particulière ainsi qu’une inertie thermique plus élevée que l’unité PB et que le cône
alluvial lui-même (vers 450 J.K−1.m−2.s−1/2 contre 300-400 J.K−1.m−2.s−1/2 pour PB,
voir figure 4.3). Ils sont également situés plus bas que les terrains environnants, indiquant
que les matériaux qui étaient au dessus étaient moins solides et se sont érodés plus vite.
L’imagerie haute résolution (HiRISE et CTX) montre que cette unité est d’aspect clair et
fracturé (l’unité est nommée « SF » pour sédiments fracturés sur la figure 4.3). Depuis son
site d’atterrissage dans les plaines bosselées, la première partie de la mission a amené le
robot à aller explorer l’unité SF en raison de sa proximité malgré le fait que cela l’éloignait
un peu des principales cibles scientifiques de la mission (les dépôts stratifiés à la base du
mont Sharp). L’analyse par l’instrument CheMin de matériaux de l’unité SF récupérés
par des forages une dizaine de cm sous la surface a permis l’identification d’argiles, re-
présentant environ 20 % de la masse des échantillons (Bish et al., 2013; Grotzinger et al.,
2014).
Durant son trajet depuis l’unité PB jusqu’au point de traversée des dunes sombres,
Curiosity a traversé l’unité PB dont les terrains deviennent plus rugueux à mesure qu’ils
sont proches des dunes. Ces terrains, notés TR pour « Terrains Rugueux » ont une inertie
thermique située entre celles de PB et de SF (voir figure 4.3). L’essentiel de la traversée
jusqu’au sol 450 de la mission de MSL s’est cependant déroulée dans l’unité PB (à part
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FIGURE 4.3 – A gauche : image CTX (B02_010573_1755_XI_04S222W) des environs de
Curiosity. Le cône alluvial de Peace Vallis est visible sur la partie supérieure de l’image.
A droite : inertie thermique THEMIS (Fergason et al., 2012) superposée sur l’image CTX
montrée à gauche. Le site d’atterrissage de Curiosity est indiqué par une étoile jaune, et
son trajet par une ligne noire (continue jusqu’au sol 450, en pointillé depuis). Les trois
principales unités texturales et géologiques rencontrées par le robot sont indiquées : SF
pour sédiments fracturés, PB pour plaines bosselées et TR pour terrains rugueux.
l’excursion dans SF). Les valeurs d’inertie thermique des unités PB, SF et TR sont les
plus élevées jamais rencontrées par un robot à la surface de Mars et indiquent des maté-
riaux cémentés ou dôtés d’une grande cohésion sur des dizaines de cm (Fergason et al.,
2012; Arvidson et al., 2014). L’imagerie haute résolution révèle la très faible abondance
surfacique (< 1 %) de rochers de taille >0.5 m sur ces trois unités présentes à l’intérieur
de l’ellipse d’atterrissage de MSL (Fergason et al., 2012).
4.1.2 Trajet et terrains visités par MSL
Durant ses 450 premiers sols, le robot a parcouru environ 8400 m, ce qui l’a emmené à
2 km de son site d’atterrissage. Le trajet de Curiosity est détaillé sur la figure 4.4. Vasavada
et al. (2014) présente un résumé de toutes les opérations et des principaux résultats de
MSL jusqu’au sol 500 de la mission. Curiosity a atterri à « Bradbury Landing », dans
les plaines bosselées (PB). On voit sur la partie inférieure de la figure 4.4 qu’un halo
sombre caractérise Bradbury Landing autour du site d’atterrissage de Curiosity, en raison
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de l’action des rétropropulseurs du module d’atterrissage de Curiosity. Le souffle a enlevé
la poussière et les matériaux peu consolidés présents à la surface, laissant même affleurer
des rochers là ou le flux des tuyères était maximal (Arvidson et al., 2014). La figure 4.5a
est une mosaïque d’images MASTCAM depuis Bradbury vers le sud et le mont Sharp.
On peut y voir une zone un peu plus grise sur la droite de l’image qui correspond à la
zone d’érosion maximale par l’atterrisseur. Malgré ses 900 kg, les traces laissées par les
roues du robot sont très peu profondes dans Bradbury ; ce qui implique que l’essentiel des
composants fins du régolite supérieur a été effectivement soufflé. L’unité PB est visible
sur l’image 4.5a entre le premier plan et les dunes sombres. Bien que Bradbury appartient
à l’unité PB, celle-ci est d’aspect plus clair en raison du couvert de poussière encore en
place. On peut voir sur les compositions colorées de la figure 4.4 que les plaines bosselées
s’assombrissent à mesure que l’on se rapproche des dunes sombres entourant le mont
Sharp.
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FIGURE 4.4 – Trajet de Curiosity durant ses 450 premiers sols. Les numéros des sols sont
indiqués à côtés des arrêts du robot. La carte en bas est un zoom du trajet réalisé durant le
début de la mission sur une composition colorée à partir des différents filtres visibles de
HiRISE. Le site d’atterrissage (« Bradbury Landing ») est d’aspect plus sombre en raison
de l’action des tuyères du module d’atterrissage de Curiosity qui ont soufflé la poussière
de la surface. L’unité SF (pour Sédiments Fracturés) est visible en haut à droite, d’aspect
bien plus clair que les plaines bosselées (PB). Images modifiées d’après celles de la NASA
et du JPL.
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Curiosity est dans un premier temps allé explorer l’unité exposant des sédiments frac-
turés (SF), en contact avec PB quelques centaines de mètres à l’est de son site d’atter-
rissage (voir figure 4.4). Ce premier trajet est nommé « Traversée 1 » sur la figure 4.4 et
les suivantes. Deux arrêts majeurs (plusieurs sols), « Rocknest » et « Glenelg » (marqués
sur la figure 4.4) ont été réalisés pour effectuer des premières séries de mesures avec tous
les instruments de MSL. La figure 4.5b est une mosaïque d’images MASTCAM prise à
Glenelg, avant l’entrée dans l’unité SF au sol 101. On distingue clairement les unités PB
et SF, unité SF sur laquelle affleurent des roches claires d’aspect sédimentaire (litage).
Une fois à Glenelg, Curiosity s’est dirigé vers « Yellowknife Bay », un site au plus bas
des strates sédimentaires de SF. Curiosity y est resté plus de 200 sols avant de revenir non
loin de Glenelg et d’entamer un autre trajet dans l’unité PB (« Traversée 2 » sur la figure
4.4 et les suivantes) vers la base du mont Sharp là où les dunes sombres sont traversables.
La deuxième traversée s’est ainsi effectuée dans les plaines bosselées. Comme on le voit
sur la figure 4.3, des terrains plus rugueux, d’inertie thermique plus élevée, ont également
été visités vers la fin de cette traversée.
FIGURE 4.5 – Mosaïques d’images MASTCAM (crédits NASA-JPL) : A) vue vers le
sud depuis le site d’atterrissage (Bradbury Landing) ; B) vue vers le sud depuis Glenelg.
Le mont Sharp, entouré des dunes sombres, est visible à l’arrière-plan sur les deux mo-
saïques.
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4.2 Température de surface mesurées par REMS
Nous nous intéressons maintenant aux données du capteur de température de surface
(GTS) de l’instrument REMS, présenté dans la section 2.2.3. La sélection et l’organisation
des données sont abordées dans la section 4.2.1 et les températures de GTS sont ensuite
comparées aux données orbitales (section 4.2.2).
4.2.1 Choix des données
La sélection des données sur la base de leur indice de fiabilité (disponible au niveau
MODRDR) a été abordée dans la section 2.2.3. Environ 15 % des données ont ainsi été
écartées, en raison d’un voltage ou d’une température des capteurs de GTS non nominaux
ou car l’ombre portée du robot était présente dans le champ de vue de GTS. On a égale-
ment vu que l’impact du MMRTG sur les températures mesurées par GTS était variable
lorsque le robot se déplace : une fois une nouvelle position atteinte, la surface met une
trentaine de minutes pour se mettre à l’équilibre avec la chaleur émise par le MMRTG
(Sebastián et al., 2010; Zorzano et al., 2013, 2014; Hamilton et al., 2014b). Pour s’affran-
chir de cette variabilité, nous analysons les données uniquement lorsque le robot est resté
immobile et les données enregistrées la première heure à chaque position seront écartées.
Avec ces critères, nous trouvons 127 positions ou « arrêts » distincts du robot durant ses
450 premiers sols. Comme on l’a vu dans la section 2.2.3, GTS mesure la température à
une fréquence de 1 Hz . Mis bout à bout, la couverture temporelle des différents arrêts
varie de quelques heures (avec au moins les 5 premières minutes de plusieurs heures)
à plusieurs sols (notamment à Rocknest, Glenelg et Yellowknife Bay). 4.96 millions de
mesures individuelles de températures sont ainsi réparties entre les 127 arrêts, ce qui re-
présente environ 54 % de l’ensemble des données REMS fiables durant les 450 premiers
sols de la mission.
Nous n’avons pas appliqué de critère de séléction des données fondé sur l’attitude de
Curiosity et sur les angles d’articulation du mât du robot (voir figure 2.17) qui contrôlent
la surface et la position du champ de vue de GTS. Ces variables changent en effet très fré-
quemment même lorsque le robot est immobile en raison des opérations des autres instru-
ments (notamment celles de ChemCam, situé en haut du mât). L’étude thermo-physique
de l’échantillon séléctionné se trouve dans la section 4.3 et nous discuterons ces résultats
dans la section 4.4 en fonction des variations du champ de vue de GTS afin de déterminer
s’il y a une influence systématique de la géométrie des observations.
4.2.2 Comparaison avec les données orbitales
Hamilton et al. (2014b) présente une comparaison entre les températures mesurées
in situ par GTS et celles mesurées depuis l’orbite par THEMIS lors de deux survols de
Curiosity (avec une résolution de 100m par pixel). Pour la première co-observation, à
15H59 au 30e`me sol de la mission MSL, l’observation THEMIS I47595001 a mesuré une
température de surface égale à 239±2 K et la température moyenne mesurée par GTS
entre 16H et 16H05 était de 253±1 K. Lors de la seconde co-observation, à 16H06 durant
le 100e`me sol de MSL, l’observation THEMIS I48469001 a mesuré une température de
surface de 250±2 K et la température mesurée par GTS à la même heure était de 257±1
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K. L’analyse d’autres co-observations réalisées après le sol 100 de la mission MSL entre
GTS et THEMIS seront prochainement publiées.
Il existe en revanche de nombreuses co-observations entre GTS et OMEGA. Depuis
août 2012, l’instrument OMEGA observe le cratère Gale aussi fréquemment que lui per-
met l’orbite de Mars Express. La liste de ces observations OMEGA (plus de 60 cubes
observant au moins une partie du cratère) est disponible dans Gondet et al. (2014). Parmi
cette liste, nous avons séléctionné les cubes OMEGA passant effectivement au dessus de
Curiosity (27 cubes), durant les 450 premiers sols de la mission MSL (15 cubes) et avec
des observations fiables de GTS proches en temps (9 cubes). La plupart de ces 9 cubes
sont des observations en soirée (de 18H à 23H30) et leurs images de la surface à 5 µm (à
partir desquelles les températures de surface d’OMEGA sont calculées, cf section 2.1.3.3)
sont nettes avec un rapport signal-sur-bruit supérieur à 5.
La comparaison des températures GTS et OMEGA est présentée sur la figure 4.6.
Les températures mesurées par OMEGA sont généralement plus froides de 9 à 1 K que
les températures mesurées par GTS (sauf pour le cube ORBC108_1 où la température
OMEGA est plus chaude de 2 K), avec une moyenne sur les 8 observations égale à -4.25
K. Les incertitudes relatives et absolues sur les températures de GTS sont respectivement
de 1 et 2 K (sans l’impact du MMRTG, voir section 2.2.3.3). L’incertitude sur les tempéra-
tures OMEGA (voir section 2.1.3.3) est elle de 1.5 K, à laquelle s’ajoute un possible biais
systématique causée par l’incertitude sur le niveau de calibration à 5 µm de 3 à 6 K maxi-
mum selon la température (ici, les températures assez basses en soirées correspondent
plutôt à 3 K de biais possible). Les différences entre les températures GTS et OMEGA
sont ainsi comparables aux incertitudes sur les deux jeux de données et permettent de
valider notre méthode de calcul des températures en soirée et de nuit avec OMEGA.
On voit que les températures THEMIS et OMEGA sont systématiquement plus froides
que les températures mesurées par GTS (malgré une exeption sur 11 comparaisons ponc-
tuelles). Une explication possible est l’impact du MMRTG qui augmente les températures
des matériaux dans le champ de vue de GTS (voir section 2.2.3.3).
4.3 Propriétés thermo-physiques du cratère Gale
On a vu dans la section 3.2 comment les propriétés thermo-physiques de la surface
modulaient sa température. On adapte dans cette section la méthode utilisée pour les don-
nées OMEGA afin de calculer les propriétés thermo-physiques de la surface à partir des
mesures de températures de GTS (section 4.3.1). Les résultats sont présentés dans la sec-
tion 4.3.2 puis le caractère non-idéal des cycles thermiques observés par GTS est abordé
dans la section 4.3.3.
4.3.1 Comparaison avec des simulations de températures
La section 3.2 décrit comment on a pu calculer l’inertie thermique de la surface à partir
de mesures uniques (ponctuelles) de température. Cette méthode utilise un modèle de
calcul d’équilibre dynamique (présenté dans la section 3.1.1) qui produit des simulations
de température de la surface de Mars en fonction de plusieurs paramètres comme l’inertie
thermique, l’albédo, les pentes locales, le contenu et l’évolution de la quantité d’aérosols
dans l’atmosphère. L’inertie thermique de la surface était celle qui reproduisait le mieux
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FIGURE 4.6 – Comparaison des températures GTS/REMS (croix noires) avec les données
OMEGA passant au dessus de MSL (croix jaunes-orangées) dont les numéros des cubes
sont notés à côté (il y a un graphique par cube OMEGA). Les axes des abscisses indiquent
la date des mesures (669 sols font une année martienne) et les titres des graphiques in-
diquent le numéro du sol des opérations de MSL (le sol 1 de MSL correspond au 319e`me
sol de l’année 31). Les lignes continues représentent des simulations de température de
surface (voir section 3.1.1). Les albédos et inerties thermiques des simulations sont indi-
qués sur chaque graphique (en J.K−1.m−2.s−1/2 pour l’inertie thermique notée TI). Les
courbes noirs reproduisent au mieux toutes les données des arrêts, les courbes bleues sont
au plus proche des données de jour et les courbes rouges sont au plus proche des données
de nuit uniquement.
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la température mesurée, tous les autres paramètres étant fixés. Contrairement aux calculs
d’inertie thermique depuis l’orbite, nous disposons avec GTS de plusieurs milliers de
mesures de température de surface pour chaque arrêt du robot, ce qui devrait d’autant
mieux contraindre les propriétés thermo-physiques de la surface.
Dans le chapitre 3, nous disposions de mesures indépendantes de l’albédo de la surface
qui est le paramètre principal (avec l’inertie thermique) contrôlant le caractère spécifique
des variations température d’un matériau (cf figure 3.4). Dans le cas des températures
de GTS, le robot Curiosity n’a aucun instrument à son bord permettant une mesure de
l’albédo solaire de la surface. La grande quantité de données GTS à chaque arrêt permet
cependant d’inférer à la fois l’inertie thermique et l’albédo de la surface en raison des
différents effets qu’ils jouent sur les cycles diurnes de température. L’inertie thermique
module l’amplitude des variations de températures alors que l’effet de l’albédo est plus
similaire quelque soit l’heure et la saison : une surface plus sombre capte plus d’énergie
pour son chauffage.
On utilise le modèle de calcul d’équilibre dynamique pour construire une table de
référence de l’évolution de la température de surface à l’endroit de Curiosity durant une
année martienne. Les paramètres des différentes simulations sont résumés dans la table
4.1. Nous avons effectué 1000 simulations, toutes en considérant une surface idéale (ho-
mogène verticalement et horizontalement) avec une pente locale nulle. La comparaison
de ces simulations avec les données de GTS fournira des indices sur les hétérogénéités
observées par GTS (à la manière de l’inertie thermique apparente dans le chapitre 3) dans
les sections suivantes où des simulations d’hétérogénéités seront également discutées. La
table de référence est ainsi une table à 3 dimensions : la dimension temporelle (une année
martienne avec un pas de temps de 1/2 heure, soit 32112 éléments), la dimension des iner-
































TABLE 4.1 – Paramètres des simulations de température utilisées pour construire la table
de référence. Les simulations de température sont effectuées durant deux années mar-
tiennes, et on ne garde que les résultats de la deuxième année afin d’annuler l’influence
des conditions initiales.
On cherche à trouver pour chaque arrêt de Curiosity le couple (inertie thermique,
albédo) reproduisant au mieux les mesures de GTS au sens des moindres carrés. Pour
chaque arrêt, on compare donc les mesures de GTS aux simulations de températures
Ts (IT,albe´do) interpolées aux mêmes sols. On calcule la moyenne quadratique des écarts
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∆T entre chaque simulation et les données GTS comme défini dans l’équation 4.1, avec
N le nombre de mesures GTS pour l’arrêt considéré. Ces valeurs permettent d’apprécier






[Ts (IT,albe´do)−TGTS ]2 (4.1)
FIGURE 4.7 – Histogrammes bidimensionels des ∆T (en couleur, en K) en fonction de
l’inertie thermique et de l’albédo pour deux arrêts : un à Rocknest et un à Yellowk-
nife Bay (les ajustements présentés ici ont été réalisés sur toutes les données). Les mi-
nimums des ∆T sont uniques [0.24, 240 J.K−1.m−2.s−1/2] pour Rocknest et [0.32, 575
J.K−1.m−2.s−1/2 ] pour Yellowknife Bay. Des solutions proches fournissent également
des ajustements satisfaisants : les ∆T des zones blanches sont moins de 10% supé-
rieurs aux ∆T des minimums, ce qui correspond à une variation d’inertie thermique de
±20J.K−1.m−2.s−1/2 et de ±0.015 d’albédo pour Rocknest et de ±35 J.K−1.m−2.s−1/2
d’inertie thermique et de ±0.01 d’albédo pour Yellowknife Bay.
Nous avons calculé les ∆T des 127 arrêts de GTS pour rapport aux 1000 courbes
de température simulées (en fonction de l’inertie thermique et de l’albédo). Les ∆T ont
tous un minimum unique : pour tous les arrêts, les simulations de température réalisées
avec un couple particulier de valeurs d’inertie thermique et d’albédo sont plus proches
des observations de GTS que toutes les autres simulations. On parle alors de meilleur
ajustement (« best fit » dans la littérature en anglais).
La figure 4.7 présente les valeurs de ∆T pour deux arrêts. On voit que bien qu’il y ait
un minumum unique dans chaque exemple, des solutions proches (dans la zone blanche
des histogrammes) de ce minimum meilleur ajustement fournissent des ajustements tout à
fait satisfaisants : il est très dur de différencier visuellement les courbes de température de
ces différentes solutions. Chaque arrêt aura ainsi un couple [inertie thermique, albédo] qui
correspond au meilleur ajustement ainsi que des barres d’erreurs sur ces deux paramètres,
représentant la variation de l’espace des solutions satisfaisantes. Dans un soucis de lisibi-
lité, ces barres d’erreurs sont omises dans les figures suivantes mais valent typiquement
±30 J.K−1.m−2.s−1/2 pour l’inertie thermique et ±0.01 pour l’albédo. La section suivante
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présente les résultats (inertie thermique, albédo, ∆T) des meilleurs ajustements obtenus
pour tous les arrêts.
Meilleurs ajustements L’ajustement des températures peut s’effectuer sur toutes les
données GTS d’un arrêt, ou seulement sur les données enregistrées à certaines heures lo-
cales. La figure 4.8 présente une comparaison des couples [inertie thermique, albédo] des
meilleurs ajustements sur toutes les données GTS des arrêts, ou seulement les données
de jour ou de nuit. Les ∆T de ces différents ajustements (calculés sur toutes les données
des arrêts) sont également montrés sur la figure 4.8. On voit que les solutions [inertie
thermique, albédo] des 127 arrêts varient beaucoup selon les données utilisées pour les
ajustements : les données de nuit (croix rouges) correspondent globalement à des inerties
thermiques basses et les données de jour à des inerties thermiques élevées. Cette carac-
téristique (inertie thermique apparente basse la nuit et élevée le jour) est visible sur les
exemples montrés sur la figure 4.6 où les lignes continues sont les meilleurs ajustements
à toutes les températures GTS (courbes noires) des arrêts en question, ou seulement les
données de jour (courbes bleues) ou de nuit (courbes rouges). Les courbes rouges (respec-
tivement bleues) reproduisent ainsi très bien les températures GTS de nuit (respectivement
de jour) mais à contrario très mal celles de jour (respectivement de nuit).
Les valeurs d’albédo sont donc mal contraintes lorsque l’ajustement se fait unique-
ment sur une partie des données. Au premier ordre (comparativement à l’inertie ther-
mique), l’albédo influe linéairement sur l’ensemble du cycle diurne des températures de
surface (voir figure 3.4). Lorsque l’ajustement se fait sur seulement une partie des don-
nées, les meilleures solutions auront ainsi une valeur d’albédo reproduisant le niveau ab-
solu de température alors que l’inertie thermique est elle contrainte par les variations
autour de ce niveau. Ces solutions partielles reproduisent alors parfois très mal les don-
nées aux autres heures locales. Certaines solutions pour des ajustements partiels ont en
effet des valeurs d’albédos aux limites de la table de référence, ce qui questionne leur
vraisemblance et donne des valeurs de ∆T bien plus grandes et dispersées que pour les
meilleurs ajustements réalisés sur toutes les données GTS des arrêts (croix noires).
4.3.2 Résultats : profils le long du trajet de Curiosity
Profils des propriétés thermo-physiques On discute maintenant les meilleurs ajuste-
ments obtenus sur toutes les données des arrêts (qui ont les plus petits ∆T). La figure 4.9
présente les valeurs d’inertie thermique et d’albédo des meilleurs ajustements en fonction
de la distance parcourue par Curiosity depuis son atterrissage (profils odométriques).
Le profil d’albédo obtenu à partir des données de GTS (figure 4.9a) révèle des va-
leurs homogènes pour l’unité PB (traversée 1, en violet sur la figure 4.9a). Les cycles
thermiques dans la zone de Bradbury Landing révèlent des albédos bien plus faibles et
qui augmentent au fur et à mesure que le robot s’éloigne de son site d’atterrissage (croix
noires épaisses sur la figure 4.9a). Cet assombrissement de Bradbury Landing est en ac-
cord avec l’imagerie orbitale (figure 4.4) et est causé par le souffle des rétropropulseurs
du module d’atterrissage de MSL qui a balayé la couverture de poussière de l’unité PB
(voir figure 4.5). Cet effet s’attenue lorsqu’on s’éloigne du site d’atterrissage. La zone de
Yellowknife Bay (croix jaunes) donne des les albédos les plus importants des 450 pre-
miers sols de Curiosity (entre 0.29 et 0.35), ce qui est en accord avec l’aspect plus clair
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FIGURE 4.8 – Albédo (en haut) et moyenne quadratique des résidus (∆T moyens, en
bas) en fonction de l’inertie thermique des meilleurs ajustements de température simulées
pour les 127 arrêts. Il y a une croix de chaque couleur par arrêt. Les ajustements des
températures simulées ont été réalisés sur toutes les données des arrêts dans le cas des
croix noires, sur uniquement les données de jour pour les croix bleues et sur uniquement
les données de nuit pour les croix rouges. Dans les trois cas, les ∆T moyens ont été
calculés en utilisant toutes les données des 127 arrêts.
de l’unité sédiments fracturés (SF) sur l’image de la figure 4.5 et sur la composition colo-
rée de Hirise (figure 4.4). La traversée 2 (croix rouges) commence dans l’unité PB (voir
figures 4.4 et 4.5), avec des albédos entre 0.22 et 0.27 jusqu’au 6e`me km parcouru, valeurs
semblables à celles de la traversée 1. Les valeurs d’albédo diminuent ensuite à mesure
que le robot se rapproche des dunes sombres. On voit sur la figure 4.9a que la diminution
de l’albédo pour la traversée 2 est très graduelle, ce qui révèle que l’unité PB est de moins
en moins couverte de poussière ou de plus en plus contaminée par les particules sombres
constituant les dunes au fur et à mesure que le robot s’approche de celles-ci. Les va-
leurs d’albédo du profil odométrique sont en bon accord avec les données orbitales : avec
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OMEGA, on mesure des valeurs d’albédo entre 0.24 et 0.26 pour les plaines bosselées
(PB), et entre 0.15 et 0.18 pour les dunes sombres entourant le mont Sharp.
FIGURE 4.9 – Profils odométriques des propriétés thermo-physiques des meilleurs ajus-
tements de simulations de température de surface le long du trajet de Curiosity. Chaque
arrêt est représenté par une croix (127 au total) et les principales étapes (définies sur la
figure 4.4) sont indiquées en couleurs et en gras.
Le profil d’inertie thermique le long du parcours de Curiosity (figure 4.9b) révèle des
valeurs entre 202 et 565 J.K−1.m−2.s−1/2, pour une moyenne de 327 J.K−1.m−2.s−1/2
et une déviation standard de 68 J.K−1.m−2.s−1/2 autour de celle-ci. La valeur maximale
(565 J.K−1.m−2.s−1/2) est atteinte à Yellowknife Bay, qui présente en moyenne des plus
grandes valeurs d’inertie (360 J.K−1.m−2.s−1/2) que les autres terrains, ce qui est cohé-
rent avec l’imagerie in situ qui montre que l’unité SF présente beaucoup d’affleurements
rocheux (figure 4.5B). Au premier ordre, ces valeurs sont en bon accord avec les valeurs
d’inertie thermique calculées à partir des données orbitales (notamment THEMIS, figure
4.3). THEMIS mesure des inerties thermiques entre ~280 et ~420 J.K−1.m−2.s−1/2 pour
l’unité PB, et jusqu’à 500 J.K−1.m−2.s−1/2 pour l’unité SF (Fergason et al., 2012).
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On remarque que les variations d’inertie thermique ne sont pas correlées aux varia-
tions d’albédo présentées précédemment. Bradbury Landing a une inertie thermique com-
parable, sinon similaire, à celle de la traversée 1, révélatrice de l’unité PB. On peut en
conclure que la couche de poussière responsable des albédos élevés dans l’unité PB est
trop fine pour avoir un impact sur le phasage du cycle thermique (seul l’impact de l’albédo
sur l’ensemble du cycle thermique est significatif). Cette non-influence de la poussière sur
les valeurs d’inertie thermique indique ainsi que l’épaisseur de la couche de poussière était
(à Bradbury) et est (sur l’unité PB) de l’ordre de quelques centaines de µm au maximum
(voir équation 3.1 et figure 3.1). Les matériaux sous la poussière dans l’unité PB sont ainsi
semblables à ceux exposés à Bradbury.
La seconde traversée comporte des excursions de plus forte inertie thermique (après
5000m parcourus, figure 4.9b), ce qui pourrait réveler des incursions dans les terrains
rugueux (TR), de plus forte inertie thermique que l’unité PB (cf figure 4.3).
FIGURE 4.10 – Mosaïques d’images NAVCAM à Rocknest (à gauche) et à Glennelg
(à droite). Les zones vertes correspondent approximativement aux champs de vue de
GTS. La mosaïque à Rocknest est adaptée d’après Hamilton et al. (2014b) et celle à
Glenelg (identique à la figure 4.5B) est issue du site internet https://hylobatidae.org/msl-
panoramas/.
Les cas de Rocknest et de Glenelg sont à part, donnant des inerties thermiques parmis
les plus faibles des 450 premiers sols (respectivement 235 et 220 J.K−1.m−2.s−1/2, cf fi-
gure 4.9b). A Rocknest, le robot s’est arrêté une quarantaine de sols pour tester l’ensemble
de ses instruments aux procédures longues (comme CheMin et SAM) pour la première
fois. Le site comporte une dune de sable fin complètement différentes des terrains de
l’unité PB et probablement d’origine détritique locale (Blake et al., 2013). La zone obser-
vée par GTS à Rocknest (cf section 2.2.3), montrée sur la figure 4.10, est pour l’essentiel
constituée de cette dune de sable, penchée d’une dizaine de degré vers le nord-ouest. La
valeur d’inertie thermique observée correspond (selon l’équation 3.2) à une taille de par-
ticule de 100 à 200 µm si le dépôt est épais thermiquement (cf figure 3.1a) c’est-à-dire
d’au moins une dizaine de cm. A Rocknest, les images MAHLI indiquent que l’essentiel
du volume de la dune (creusée jusqu’à 5 cm de profondeur) est composé de particules de
taille inférieure à 150 µm avec des particules plus grosses (< 4 mm) sur le premier cm du
régolite (Blake et al., 2013; Edgett et al., 2013). Ces grosses particules semblent ainsi être
trop superficielles car elles n’ont pas d’influence sur le cycle thermique mesuré par GTS.
Notre analyse permet de dire que ces grosses particules ne sont pas présentes en quantité
sous la surface, en accord avec les analyses des images MAHLI des tranchées creusées
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par Curiosity.
A Glenelg, le robot se situait au contact entre les unités PB et SF (cf figure 4.5B).
Le champ de vue de GTS à Glenelg, montré sur la figure 4.10, couvre la zone se situant
entre ces deux unités. Cette zone est couverte en majorité par un composant fin et ne com-
porte pas d’affleurement rocheux conséquent comme sur les unités PB et SF. Les valeurs
proches d’inertie thermique de Rocknest et de Glenelg peuvent signifier que ce compo-
sant fin a des caractéristiques thermo-physiques semblables aux matériaux composant la
dune de Rocknest et représente donc un front de dépôts des produits d’érosion éolienne
des deux unités, constitué de particules fines.
On a vu qu’au premier ordre, les profils des propriétés thermo-physique le long du
parcours de Curiosity rendaient compte des incursions de MSL dans les différentes unités
géologiques. Ces unités ont des propriétés thermo-physiques caractéristiques, ce qui in-
dique qu’elles ont des histoires sédimentaires et érosives différentes. Les valeurs d’inertie
thermique présentées dans cette section sont globalement en bon accord avec celles pu-
bliées sur la base des mêmes données par Hamilton et al. (2014b) (265 - 375 J.K−1.m−2.-
s−1/2 pour les 100 premiers sols de la mission). Le même bon accord, autant qualitatif que
quantitatif, est atteint pour les valeurs d’albédo. Des différences plus importantes appa-
raissent localement, notamment pour Rocknest où Hamilton et al. (2014b) trouvent une
inertie thermique de 300 J.K−1.m−2.s−1/2. Notre méthode d’ajustement des températures
simulées sur celles mesurées par GTS et celle de Hamilton et al. (2014b) ne sont pas
les mêmes : Hamilton et al. (2014b) essaient de reproduire l’amplitude thermique diurne
alors que nous cherchons à minimiser le ∆T moyen, ce qui peut expliquer les différents
résultats.
Les implications de ces différentes méthodes apparaîtront dans la section suivante, où
nous allons étudier plus en détail le comportement thermique révélé par les données GTS
et son écart à un comportement idéal.
4.3.3 Comportement thermique non-idéal
On analyse maintenant le comportement thermique non-idéal révélé par les données
de GTS, c’est-à-dire les écarts des températures GTS aux températures simulées des
meilleurs ajustements. La figure 4.11 présente les moyennes des différences entre les tem-
pératures GTS et les températures des meilleurs ajustements (sur toutes les données) pour
les 127 arrêts en fonction de la longitude solaire. Les différences < TREMS −Tmode`le >
sont calculées point par point pour toutes les données d’un arrêt et sont ensuite moyen-
nées par arrêt. Curiosity a atterri au début du printemps et le 450e`me sol de la Mission
correspond à la fin de l’automne. Nous n’avons donc pas de données hivernales, mais on
voit sur la figure 4.11 qu’il y a une tendance saisonnière. Pour construire la figure 4.11,
les ajustements ont été réalisés sur toutes les données mais la même tendance saisonnière
est également observée si les ajustements se font sur une partie des données uniquement
(l’amplitude varie alors de manière semblable et tous les points sont décalés de plusieurs
K dans la même direction).
Les meilleurs ajustements des 127 arrêts ont tous des ∆T comparables (voir figure
4.8) et sans corrélation avec la longitude solaire. Les < TREMS −Tmode`le > sont eux mini-
maux en été, croissent durant l’automne et décroissent durant le printemps. La variation
du < TREMS −Tmode`le > est donc en opposition avec les variations saisonnières de tempé-
4.3. PROPRIÉTÉS THERMO-PHYSIQUES DU CRATÈRE GALE 135
FIGURE 4.11 – En haut : moyenne de la différence entre les températures de GTS des 127
arrêts et les meilleurs ajustements de simulation de température en fonction de la longi-
tude solaire. En bas : exemple d’une simulation de température de la table de référence
(avec une inertie thermique de 620 J.K−1.m−2.s−1/2 et un albédo de 0.25) en fonction de
la longitude solaire. Chaque ligne en pointillé représente l’évolution annuelle de la tem-
pérature à une heure locale précise. Les quatre saisons sont séparées par des lignes rouges
en pointillé pour indication.
rature (figure 4.11, en bas). La dispersion des points autour de cette tendance saisonnière
semble moins importante en été. Il s’agit peut-être d’un biais observationnel car la cam-
pagne à Yellowknife Bay a duré 200 sols et a occupé la majeure partie de cette saison.
Durant le printemps et l’automne, GTS a observé une plus grande diversité de surfaces, ce
qui pourrait expliquer la plus grande dispersion des < TREMS −Tmode`le > de ces saisons.
Les données GTS indiquent un comportement qui varie moins avec la saison que le cas
idéal. Ce comportement non-idéal est décrit plus finement ci-dessous et les explications
possibles sont discutées dans la section suivante.
Pour étudier dans le détail les caractéristiques de la variation saisonnière des <TREMS−
Tmode`le >, on peut en regarder l’évolution en fonction de l’heure locale. Les < TREMS −
Tmode`le > des 127 arrêts, répartis sur trois saisons, sont moyennés sur des intervalles de
1/4 d’heure sur la figure 4.12. Au premier ordre, les variations diurnes obtenues pour les
trois saisons sont assez similaires : toutes les saisons donnent des < TREMS−Tmode`le > né-
gatifs la nuit, positifs vers 9h, négatifs aux alentours de midi puis positifs à nouveau en fin
d’après-midi (figure 4.12A). L’amplitude de ces variations journalières, d’une douzaine
de K, est comparable à l’amplitude de la variation saisonnière vue sur la figure 4.11. Les
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différences entres les courbes saisonnières sont par comparaison faibles (< 4 K).
FIGURE 4.12 – Ecarts moyennés par saison entre les températures de GTS et les tem-
pératures des meilleurs ajustements de chaque arrêt en fonction de l’heure locale (voir
figure 4.11). Les barres d’erreurs représentent la dispersion (2σ) des < TREMS−Tmode`le >
des différents arrêts composant une saison. Les < TREMS −Tmode`le > du graphique A ont
été calculés en utilisant les meilleurs ajustements sur toutes les heures locales et les ajus-
tements ont été réalisés sur uniquement les données de jour (9h-18h) pour le graphique
B.
Les heures locales des données GTS sur lesquelles sont réalisés les meilleurs ajuste-
ment influent beaucoup sur ces tendances : les ajustements sont réalisés uniquement sur
les données de jour pour la figure 4.12B et le résultat est très différent. D’amplitude plus
grande (le ∆T est plus important, cf figure 4.8), les < TREMS−Tmode`le > jours sont logique-
ment proches de zéro durant les heures de jour et très négatifs durant la nuit. Les ajuste-
ments sur uniquement les données de jour lissent les variations (au risque de solutions in-
vraisemblables comme on l’a vu) à ces heures locales. Un pic des <TREMS−Tmode`le > jours
aux alentours de 9h est cependant toujours visible. Le pic de la fin de l’après-midi est
lui beaucoup moins marqué que sur la figure 4.12A. La courbe de l’été se démarque
pour le début de soirée sur la figure 4.12B avec une bien moindre décroissance de <
TREMS −Tmode`le > jours et un niveau moins négatif durant la nuit par rapport aux deux
autres saisons. Cette variation de la vitesse de refroidissement de la surface en soirée
retrouve dans la figure 4.12A et semble signaler un comportement spécifique durant l’été.
La figure 4.13 présente les < TREMS −Tmode`le > diurnes moyennés non plus selon les
saisons mais pour les 6 principales étapes du trajet de Curiosity (définies sur la figure
4.4). Les < TREMS −Tmode`le > des différentes étapes présentent plus de variabilité par
rapport à un comportement moyen que les < TREMS −Tmode`le > saisonniers de la figure
4.12A, avec des amplitudes allant de 8 K (pour Glenelg) à 13 K (pour Rocknest). A
Bradubury et durant les deux traversées, les < TREMS −Tmode`le > chutent en début de
soirée jusqu’à environ 21 H puis décroissent moins rapidement alors que la chute des
< TREMS −Tmode`le > ne perd pas en intensité en fin de soirée pour Rocknest, Glenelg et
Yellowknife Bay. Ainsi, le comportement estival du < TREMS−Tmode`le > en soirée (figure
4.12) se retrouve sur pour ces trois arrêts, alors que Curiosity était à Rocknest et à Glenelg
durant le printemps.
Malgré la diversité thermo-physique des terrains observés (figures 4.3 et 4.3.2), tous
les < TREMS −Tmode`le > des étapes principales présentent qualitativement le même com-
portement non-idéal, avec deux pics positifs autour de 9 et 18 H et un pic négatif autour
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FIGURE 4.13 – Ecarts entre les températures de GTS et les températures des meilleurs
ajustements des arrêts en fonction de l’heure locale pour les 6 étapes indiquées sur la
figure 4.4. Les barres d’erreurs représentent la dispersion (3σ) des < TREMS −Tmode`le >
des différents arrêts composant ces étapes. Les < TREMS −Tmode`le > ont été calculés en
utilisant les meilleurs ajustements sur toutes les heures locales.
de 12 H. Les < TREMS −Tmode`le > à Rocknest présentent des spécificités, avec une plus
forte amplitude diurne que ceux des autres étapes. Les < TREMS −Tmode`le > à Glenelg et
pour la traversée 1 ont leurs pics négatifs de mi-journée légèrement décalés vers le matin.
4.4 Discussion
Dans cette section, les causes potentielles des comportements thermique non-idéaux
présentés factuellement dans la section précédente sont analysées. Nous avons vu qu’au
premier ordre, les comportements non-idéaux sont similaires tout au long du trajet de Cu-
riosity, et varient au second ordre selon la saison et le type de terrain observés. Cette grand
régularité peut indiquer différentes possibilités dont les vraisemblances sont discutées ci-
dessous : un biais instrumental ou observationnel affecte toutes les données GTS (section
4.4.1) ; tous les terrains observés ont en commun une hétérogénéité qui explique le com-
portement (section 4.4.2) ou les simulations de température ne prennent pas en compte un
processus influant sur la température de surface (section 4.4.3).
4.4.1 Facteurs instrumentaux
Un des facteurs propres au robot et qui est connu pour influer sur les températures
de surface mesurées par GTS est le réacteur nucléaire de Curiosity, le MMRTG (cf sec-
tion 2.2.3.3). Le MMRTG émet du rayonnement thermique en permanence, avec a priori
une intensité continue (Zorzano et al., 2014; Hamilton et al., 2014b). Les surfaces envi-
ronnantes équilibrent leur température avec cette émission supplémentaire en quelques
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dizaines de minutes. L’influence du MMRTG sur les températures de GTS est donc cen-
sée être la plus importante lorsque le robot finit un déplacement. Le MMRTG n’est ainsi
a priori pas responsable des comportements non-idéaux diurnes complexes présentés sur
les figures 4.12 et 4.13, le robot y étant immobile.
Cependant, il y a une influence positive du MMRTG sur les températures GTS de
l’ordre de quelques K. Il s’agit a priori d’un biais systématique affectant toutes les don-
nées (Zorzano et al., 2014), ce qui peut expliquer que les mesures depuis l’orbite de la
température de la surface sont systématiquement plus froides que les températures me-
surées par GTS (section 4.2.2). Si cette influence était correctement évaluée et corrigée
dans les données, les propriétés thermo-physiques des meilleurs ajustements ne seraient
plus les mêmes mais les comportements non-idéaux par rapport à ces nouveaux meilleurs
ajustements ne devraient pas changer qualitativement : toutes les températures de GTS
seraient plus froides, laissant l’anomalie diurne intacte (les températures de nuit seraient
toujours anormalement froides par rapport aux températures de mi-journée).
Nous n’avons vu aucune corrélation entre la valeur des < TREMS −Tmode`le > à une
heure donnée et les valeurs des différents angles d’attitude du tobot (notamment le roulis,
qui influe beaucoup sur la surface du champ de vue de GTS, voir section 2.2.3). A la
même heure locale, les angles varient beaucoup d’un arrêt à l’autre alors que le < TREMS−
Tmode`le > est très régulier, ce qui permet de conclure que la surface du champ de vue de
GTS a peu d’influence sur le comportement thermique observé. L’échantillonage de la
diversité de la surface semble atteindre un niveau suffisant même lorsque le champ de vue
est très réduit (une dizaine de m²).
On a vu que que les variations des < TREMS −Tmode`le > sont corrélées aux variations
diurnes et saisonnières de la température. Il est possible que les comportements non-
idéaux soient, en partie ou en totalité, causées par un défaut des pyromètres de GTS qui
font que les mesures dépendent de la température lors des observations. Les capteurs sont
cependant fréquemment calibrés à l’aide d’une plaque métallique couvrant une partie du
champ de vue des capteurs et dont on contrôle la température (cf section 2.2.3.3), et GTS
a été rigoureusement caractérisé avant la mission (Sebastián et al., 2010). Il est donc
peu probable que la totalité ou que la majeure partie de l’anomalie non-idéale observée
provienne d’un défaut des capteurs dépendant de la température .
4.4.2 Hétérogénéités potentielles
On analyse ici les différentes hétérogénéités physiques de la surface qui pourraient
expliquer le comportement non-idéal observé avec une grande régularité par GTS durant
les 450 premiers sols de la mission MSL. Les hétérogénéités considérées sont semblables
à celles utilisées pour analyser les données OMEGA dans le chapitre précédent (section
3.2.5) : mélanges horizontaux de matériaux d’inertie thermique différentes ou avec des
pentes divergentes et stratification verticale du régolite. Les mélanges horizontaux de ma-
tériaux d’émissivité différentes peuvent également causer des comportements non-idéaux
(voir section 2.2.3.3). Cependant, la grande similarité entre les comportements non-idéaux
à Bradbury et ceux observés plus loin malgré la différence de couverture poussièreuse
n’est pas en faveur de cette hypothèse.
On a vu l’influence de ces hétérogénéités physiques sur l’inertie thermique apparente
(équivalente aux < TREMS −Tmode`le >) sur la figure 3.23 (pour les heures de journée). Les
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comportements non-idéaux de telles surfaces sur l’ensemble d’une année et d’une journée
sont par ailleurs détaillés dans Putzig and Mellon (2007b). Les hétérogénéités horizontales
et verticales du régolite ont des influences monotones régulières sur les anomalies de tem-
pérature aux heures de journées, alors que les < TREMS −Tmode`le > observés ont tous une
monotonie qui change au moins 3 fois durant les heures de jour (figures 4.12 et 4.13).
Nous avons effectué des simulations de température des principales hétérogénéités clas-
siques (stratification verticale et mélanges horizontaux) et nous avons calculé les meilleurs
ajustements des températures GTS à celles-ci, avec la même méthode que celle présen-
tée dans la section 4.3.1. Les résultats laissent toujours l’anomalie < TREMS −Tmode`le >
qualitativement intacte par rapport aux ajustements avec des simulations de températures
de surface homogènes. De plus, les ∆T des meilleurs ajustements de ces hétérogénéités
ne sont pas meilleurs que ceux des meilleurs ajustements des solutions homogènes. Les
basses températures des nuits par rapport à ce à quoi on pourrait s’attendre en considérant
les températures de jour ne sont notamment pas reproduites par les hétérogénéités.
La seule hétérogénéité reproduisant qualitativement les < TREMS −Tmode`le > observés
est le mélange horizontal de pentes divergentes (deux fractions de la surface observée sont
penchées dans des directions opposées ou très différentes). Cependant, cette solution est
très peu probable au regard des images que l’on a des champs de vue de GTS (cf figure
4.10 et Hamilton et al., 2014b). La rugosité des clastes (petits cailloux) à la surface du ré-
golite a été caractérisée par Yingst et al. (2013) et Bridges et al. (2014) à l’aide d’images
MAHLI des champs de vue de GTS pour les 100 premiers sols de la mission (jusqu’à Ro-
cknest). Les résultats de ces études indiquent une orientation préferentielle de la rugosité
vers le sud-ouest avec un pic secondaire vers le nord-est, causée par l’action des vents.
Nous avons simulé cette hétérogénéité avec les abondances de pentes données par Bridges
et al. (2014) et les < TREMS −Tmode`le > résiduels gardent alors encore qualitativement la
même structure des figures 4.12 et 4.13. Cette hétérogénéité, observée par une source
indépendante, n’explique donc pas le comportement thermique observé. A Rocknest, le
champ de vue de GTS est en majeure partie occupé par une dune nettement orientée vers
le nord-ouest (avec 10-20° de pente) et au premier ordre, les <TREMS−Tmode`le > résiduels
sont pourtant qualitativement similaires à ceux obtenus à Glenelg lorsque GTS observait
une surface bien plus plane (cf figure 4.10). Les pentes locales des surfaces observées
ne semblent ainsi pas rendre compte de l’essentiel des comportements thermique non-
idéaux observés. Il est possible que les spécificités de certaines étapes (comme Rocknest,
où l’on a vu que l’amplitude du comportement non-idéal était la plus importante) soient
en partie causées par des hétérogénéités physiques particulières, mais on peut dire que
ces hétérogénéités ne sont pas responsable de la majeure partie des < TREMS −Tmode`le >
observés.
La méthode utilisée pour trouver les meilleurs ajustements ne semble également pas
influer sur les < TREMS −Tmode`le > obtenus. Pour les 100 premiers sols de la mission,
Hamilton et al. (2014b) réalise des ajustements de simulation de température sur les tem-
pératures mesurées par GTS sol par sol (hors mouvement du robot) avec une méthode
différente. Dans notre méthode, nous cherchons à minimiser le ∆T moyen (cf section
4.3.1) alors que Hamilton et al. (2014b) cherche les simulations de température (issues
du modèle 1D de Kieffer, 2013, similaire au notre) qui reproduisent au mieux l’amplitude
thermique observée. Les résidus < TREMS −Tmode`le > des ajustements de Hamilton et al.
(2014b) sont cependant très similaires aux notres, ce qui indique que l’anomalie observée
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n’est probablement pas un artefact méthodologique.
4.4.3 Processus non-modélisés
Le modèle utilisé pour simuler les températures de surface et calculer les < TREMS −
Tmode`le > est un modèle de calcul d’équilibres dynamiques à une dimension (temporelle).
Ce modèle, choisi car directement disponible et peu demandeur en temps de calcul, est
somme toute assez simple. Il est possible que les comportements diurnes et saisonniers des
< TREMS −Tmode`le > soient causés par une mauvaise prise en compte de certains proces-
sus influant sur la température de surface dans la réalité. Des simulations à méso-échelle,
c’est à dire à 3 dimensions (deux spatiales, une temporelle), permettent de mieux simuler
les échanges d’énergie entre les différentes couches de l’atmosphère et la surface et il est
connu qu’elles reproduisent plus fidèlement les températures de la surface. De tels mo-
dèles ont été utilisés pour expliquer des anomalies de températures sur les flancs d’Olym-
pus Mons mesurées par TES et jusqu’alors interprétées comme des différences d’inertie
thermique, et finalement causées par des vents katabatiques (vents orographiques, causés
par les différences de topographie) (Spiga et al., 2011).
Une approche similaire a été appliquée au cratère Gale pour tenter de trouver une ex-
plication aux températures de GTS par Rafkin et al. (2014) et Hamilton et al. (2014a),
en utilisant le modèle méso-échelle MRAMS (« Mars Regional Atmospheric Modeling
System ») présenté dans Rafkin et al. (2001). Ces simulations méso-échelle (ou « régio-
nales ») révèlent que la masse d’air présente au fond du cratère (où se trouve Curiosity) ne
se mélange que très peu avec la masse d’air sur le plateau entourant le cratère. Durant les
heures de jour, les simulations indiquent que les vents divergent depuis les plaines du nord
du cratère vers le mont Sharp et la bordure du cratère et en sens inverse durant la nuit : les
vents descendent du mont Sharp et des pentes bordants le cratère vers là où est Curiosity.
Les turbulences causées par ces mouvements sont responsables de la majeure partie des
dissipations d’énergie et les simulations indiquent que ce régime de turbulence est station-
naire, très régulier (à une heure locale donnée). Cependant, les simulations méso-échelle
ne reproduisent pas beaucoup mieux les températures GTS que les modèles à une dimen-
sion. Ils n’expliquent ni le rapide (et tôt) chauffage des matins, ni les lents refroidissement
des après-midi, ni les trop basses températures la nuit (Rafkin et al., 2014). L’amplitude
des < TREMS −Tmode`le > observés reste plus importante que les effets des vents orogra-
phiques mis en évidence par les simulations régionales. En l’état présent des modèles
méso-échelle, ceux-ci ne peuvent donc pas rendre compte des < TREMS−Tmode`le > obser-
vés. On peut néanmoins espérer des améliorations de la paramétrisation des turbulences
dans ces modèles, car elles restent actuellement encore mal définies.
La dépendance à la température de l’inertie thermique (présentée dans la section
3.2.3.2), caractérisée par Piqueux and Christensen (2011), est un candidat possible pour
expliquer une partie des variations du < TREMS −Tmode`le >. On a vu que notre modèle de
simulation de température considère que l’inertie thermique ne varie pas avec la tempé-
rature alors qu’en réalité, la capacité calorifique d’un matériau peut varier de 75% et la
conductivité thermique varie elle de 10 à 50 % selon le degré de cémentation des pores
dans la gamme des températures martiennes. La figure 3.18 présente des exemples de dif-
férences diurnes de température entre un modèle similaire au notre et un modèle prenant
en compte les variations de l’inertie thermique avec la température. On voit que l’ampli-
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tude de la différence est comparable à l’amplitude des < TREMS−Tmode`le > observés (~8K
pour une inertie de 400 J.K−1.m−2.s−1/2), les températures en journée sont plus faibles de
5 K une fois cet effet pris en compte, la différence étant nulle aux levers et couchers du
soleil. La dépendance à la température de l’inertie thermique lisse les variations diurnes
et saisonnières et pourrait ainsi rendre compte également des variations saisonnières des
< TREMS −Tmode`le > (figure 4.12). Les < TREMS −Tmode`le > saisonniers indiquent des
moindres variations saisonnières que celles modélisées par notre modèle simple, ce qui
correspond qualitativement à l’effet de la dépendance à la température de l’inertie ther-
mique. Les meilleurs ajustements en prenant en compte cet effet seraient alors différents
de ceux présentés dans la section précédente, révèlant potientiellement des différences de
comportement alors interprétables par des hétérogénéités physiques de la surface ou par
des phénomènes climatiques diurnes ou saisonniers.
4.5 Bilan et perspectives
Dans ce chapitre, nous avons séléctionné puis analysé les températures de surface
mesurées par GTS. Nous avons obtenu des profils odométriques des propriétés thermo-
physiques le long du parcours des 450 premiers sols de la mission MSL. Les valeurs
d’inertie thermique et d’albédo sont en bon accord avec la géologie, les observations du ré-
golite réalisées par d’autres instruments de Curiosity et les mesures orbitales. Les plaines
du nord du cratère Gale où évolue Curiosity représentent les terrains de plus grandes iner-
ties thermiques jamais visités par un robot à la surface de Mars, révèlant des matériaux en
grande majorité cémentés et consolidés.
Les propriétés thermo-physiques varient selon l’histoire géologique des terrains, ré-
vèlant plus d’affleurements à Yellowknife Bay et une contamination progressive de la
surface par les particules composant les dunes sombres entourant le Mont Sharp à mesure
que le robot s’en approche. Cette contamination n’a cependant aucune influence détec-
table sur l’inertie thermique, indiquant sa très faible épaisseur (inférieure à quelque cen-
taines de µm). De même, la couverture de poussière observée depuis l’orbite ne semble
pas avoir d’influence importante sur l’inertie thermique comme en témoignent les valeurs
très proches entre Bradbury Landing (où la poussière a été soufflée par le module d’at-
terrissage) et les plaines bosselées qui sont couvertes de poussière ce qui implique que la
couverture de poussière y est fine (< 200 µm).
Des comportements thermiques non-idéaux (c’est-à-dire non prédits par notre mo-
dèle simple) ont été extraits des données GTS, révèlant une grande régularité des ano-
malies thermiques, indépendamment des matériaux observés et en corrélation avec les
changements diurnes et saisonniers de températures. Les hétérogénéités classiques, utili-
sées dans la chapitre 3 pour interpréter les données OMEGA, ne reproduisent pas du tout
le comportement observé par GTS. Les variations du comportement non-idéal autour de
sa tendance régulière peuvent être causées par les spécificités hétérogènes des surfaces
observées et/ou par des phénomènes climatiques non pris en compte par les modèles
(même les méso-échelle), comme les échanges de chaleur dans les turbulences et par les
vents orographiques (causant notamment le moindre refroidissement estival en soirée).
Une grande partie de la tendance non-idéale régulière pourrait être causée par la dépen-
dance en température de l’inertie thermique dont l’effet sur la température de surface est
qualitativement et quantitativement proche de l’anomalie observée. Pour aller plus loin, il
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convient dans un premier temps d’intégrer les relations de cette dépendance à la tempéra-
ture de l’inertie thermique (données par Piqueux and Christensen, 2011) à notre modèle
de simulation de température. Les nouveaux meilleurs ajustements pourraient être sensi-
blement différents et l’anomalie non-idéale résiduelle considérablement réduite, laissant
alors entrevoir la possibilité de les interpréter en fonction des paramètres climatiques et
physiques de la surface dont les données GTS rendent sûrement compte.
On voit l’interêt scientifique énorme de disposer d’autant de mesures de température
d’un même endroit à la surface de Mars. Cet effort de mesure doit être poursuivi et encou-
ragé car l’interêt grandira avec le jeu de données GTS : plusieurs des hypothèses évoquées
ici seront infirmées ou confirmées lorsque les données hivernales seront prises en compte
et une autre année martienne de mesures permettra de consolider les statistiques et de
discriminer les différentes possibilités afin de mieux contraindre les processus physiques
à l’oeuvre.
Chapitre 5
Hydratation de la surface de Mars
Introduction
Ce chapitre présente l’analyse globale de l’hydratation de la surface de Mars à par-
tir de l’absorption à 3 µm des données OMEGA. Les différents types d’hydratation du
régolite, le principe de la mesure spectroscopique de l’hydratation et les expériences en
laboratoires donnent le contexte de ce travail et sont décrits dans la section 5.1. Nous fil-
trons et sélectionnons les données OMEGA et estimons l’impact à la fois de la méthode
et des biais instrumentaux pour le suivi de l’hydratation dans la section 5.2. Les résultats,
globaux et locaux, spatiaux et temporels, sont présentés dans la section 5.3 et la nature
et l’origine de l’hydratation du régolite martien sont finalement discutées dans la section
5.4.
5.1 Mesure de l’hydratation
Dans sa thèse (réalisée à l’IAS, Jouglet, 2008), Denis Jouglet présente longuement
l’histoire de l’étude de l’hydratation de la surface de Mars. Ce document a été très utile
pour réaliser les travaux présentés dans ce chapitre et nous n’avons pas reproduit l’essen-
tiel de la bibliographie et des résultats historiques présentés par Denis Jouglet. Nous nous
contentons ici de décrire comment les molécules d’eau peuvent interagir avec le régolite
martien (section 5.1.1) puis nous décrivons l’absorption spectroscopique autour de 3 µm
qui résulte de cette hydratation (section 5.1.2). Nous présentons ensuite les principaux
résultats des nombreuses études expérimentales d’hydratation d’analogues du régolite
martien (section 5.1.3) qui ont été utilisées pour construire un paramètre spectral nous
informant qualitativement et quantitativement sur l’hydratation de la surface de Mars à
partir des mesures de la bande à 3 µm (section 5.1.4).
5.1.1 Formes d’hydratation du régolite martien
L’atome d’oxygène possède deux doublets d’électrons incomplets sur sa couche élec-
tronique extérieure. Ces électrons peuvent établir deux liaisons covalentes avec des atomes
d’hydrogène, disposant d’un unique électron (mise en commun d’un doublet électro-
nique). L’O est plus fortement électronégatif que les H et la répartition des électrons mis
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en commun par les liaisons convalentes est fortement déséquilibrée vers l’oxygène. La
molécule d’eau a spatiallement la forme d’un V, (O au centre et les H espacés de ~104°)
et dispose ainsi d’un important moment dipolaire : elle dispose d’un côté chargé néga-
tivement (les H, chargés chacun de δ−) et d’un côté chargé positivement (le O, chargé
de δ2+). Des molécules d’eau immédiatement voisines peuvent ainsi établir une liaison
électronique entre le côté positif de l’une et l’un des côtés négatifs de l’autre, équili-
brant en réseau la répartition des charges δ. Une telle liaison entre les molécules d’eau,
nommée « liaison hydrogène » est d’une énergie 20 fois moindre à la liaison covalente
O−H et a un effet stabilisateur sur un ensemble de molécules d’eau. La liasion hydrogène
contribue avec les forces d’attraction atome-atome de Van der Wals (encore 20 fois moins
énergétiques) à densifier les assemblages de molécules d’eau, ce qui explique la tension
superficielle et la viscosité de l’eau liquide.
Adsorption Les molécules d’eau peuvent établir ces mêmes liaisons avec des substrats
solides, si des charges y sont exposées à la surface (au contact avec les molécules d’eau).
De tels substrats sont communs, beaucoup de minéraux (comme les silicates) présentent
en effet des sites chargés (des métaux aux couches électroniques non saturées) en sur-
face auxquels les H2O peuvent se lier. Cette forme d’hydratation des solides est nommée
génériquement « adsorption », un terme qui cache plusieurs natures d’hydratation selon
l’énergie de la liaison établie. Pour les cas limites, on parle de « physisorption » lorsque
seules les forces de Van der Wals agissent et de « chimisorption » lorsque une liaison
covalente est établie entre l’O et le substrat (qui est alors hydroxylé : la molécule d’eau
perd un atome d’hydrogène). Plus l’énergie de la liaison est élevée, moins les molécules
d’eau (et les groupements hydroxyls) sont échangeables avec l’environnement. La quan-
tité d’eau adsorbée sur un substrat dépend de la température (les molécules sont plus ou
moins agitées et concurrencent la force invariante des liaisons hydrogène), de la quan-
tité des sites d’adsorption à la surface du solide (charges disponibles, défauts ou pièges
nanoscopiques), et des conditions prévalant dans la phase contenant les molécules d’eau.
L’eau est d’abord adsorbée sous forme d’une couche mono-moléculaire et d’autre couches
d’eau peuvent ensuite s’empiler, par liaisons hydrogène et de Van der Vals, formant un
nano-environnement liquide (« liquid-like adsorbed water » en anglais).
Si la phase contenant les molécules d’eau est gazeuse (H2O sous forme de vapeur
d’eau, comme pour l’atmosphère de Mars), la disponibilité des molécules d’eau entre
aussi en jeu car les conditions environnementales (thermodynamiques) doivent alors per-
mettre à l’eau adsorbée de subsister. La pression de vapeur saturante (Psat) est la pression
partielle de vapeur d’eau (PH2O) au delà de laquelle le milieu gazeux est saturé en H2O
et l’eau commence à condenser. Aux pressions et températures martiennes, des nuages de
glace d’eau se forment lorsque PH2O atteint Psat . De tels nuages et des chutes de « neige »
ont été observés depuis la surface, par exemple par Phoenix (à l’aide de son LIDAR, voir
Whiteway et al., 2009) et depuis l’orbite avec par exemple TES (Smith, 2004) et OMEGA
(Madeleine et al., 2012). Le rapport PH2O/Psat , nommé humidité relative (« RH » pour Re-
lative Humidity dans la littérature en anglais), dépendant de la quantité de molécules, de
la pression et de la température, est également un bon indicateur de la disponibilité des
molécules d’eau pour l’adsorption. Selon les conditions, les couches moléculaires d’H2O
adsorbées à la surface d’un matériau peuvent être inexistantes (ou limitées à la 1e`re), et
plus ou moins gelées. Plus la température sera basse, moins les molécules seront agitées et
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plus elles seront agencées en un réseau stable par les liaisons hydrogène, à la force station-
naire. Si la température baisse encore avec toujours autant de vapeur d’eau disponibles,
on obtient des dépôts de givre, de neige et de glace.
L’adsorption a une cinétique, qui dépend du matériau et des conditions environne-
mentales. Si l’on imagine pour l’instant une situation d’adsorption sur une surface plane
à l’équilibre, la quantité d’eau adsorbée peut être calculée thermodynamiquement par
l’équation 5.1 (Möhlmann, 2008) où am est la quantité d’eau adsorbée (rapportée en
gramme d’eau par gramme de substrat, ou pourcentage massique), ρH2O est la masse
volumique de l’eau liquide, mH2O est la masse d’une molécule d’eau (= 3× 10−26kg), k
est la constante de Boltzmann (≈ 1.38065×10−23J.K−1) et T est la température en K. Les
paramètres SM et A dépendent du matériau considéré : SM est la surface spécifique du
matériau (surface de contact avec la phase gazeuse, en m2.kg−1) et A est la « constante »
d’Hamaker, exprimée en Joules, qui caractérise l’énergie adsorbante du matériau.







kT | ln(PH2O/Psat ) |
)
(5.1)
Dans le cas d’un régolite meuble, la porosité rend accessible des sites d’adsorption qui
ne sont pas à la surface. C’est alors tout un volume du régolite qui peut adsorber de l’eau
selon le mécanisme de l’adsorption de surface, et le paramètre A est modulé par un degré
de pénétration de l’adsorption en profondeur qui dépend de la taille et du degré de cémen-
tation des pores, et des sites d’adsorption disponibles. Les analogues expérimentaux du
régolite martien, comme le sol « JCS - Mars 1 », un assemblage dominé par des petites
particules (<150 µm), présente une porosité autour de 50 %. Bien qu’on ne soit plus dans
le cas idéal d’une surface plane, l’équation 5.1 représente la seule estimation analytique
de la quantité d’eau adsorbée sur un matériau et elle a été appliquée pour estimer l’hydra-
tation d’analogues du régolite martien. On obtient alors des « constantes » d’Hamaker A
qui caractérisent les échantillons, qui peuvent à leur tour nous aider à estimer l’évolution
des am des matériaux martiens en fonction des conditions environnementales.
Selon les conditions environnementales, un matériau peut soit adsorber ou désorber
des molécules d’eau. Si l’adsorption n’affecte pas la structure tridimentionelle du ma-
tériau, ce processus est alors complètement réversible : le régolite peut « respirer », ad-
sorbant des quantités variables d’eau en fonction des conditions (Beck et al., 2010). Des
simulations numériques suggèrent que le régolite joue un rôle important dans le cycle de
l’eau martien (Houben et al., 1997b,a; Böttger et al., 2005) et pourrait ainsi être nécessaire
pour expliquer les observations de la quantité de vapeur d’eau dans l’atmosphère (Titov,
2002; Smith, 2002). La vapeur d’eau atmosphérique peut également diffuser à travers
le régolite pour alimenter (ou vider) d’éventuels réservoirs sous-terrains de pergélisols
(Hudson et al., 2007; Chevrier et al., 2008). La figure 5.1 montre quelques observations
depuis la surface de Mars d’éléments du cycle de l’eau impliquant le régolite.
Hydratation structurelle Une autre forme d’hydratation des matériaux est l’hydrata-
tion strucutelle qui, à la différence de l’hydratation adsorbée, n’est pas échangeable avec
l’atmosphère. Certains minéraux, par ailleurs capables d’adsorption, comportent des mo-
lécules d’eau dans leur structure minéralogique. C’est le cas des zéolites, des sulfates
et des phyllosilicates, tous observés sur Mars. Ces minéraux sont recensés et décrits en
détails dans la thèse de John Carter (Carter, 2011) et leur distribution mise à jour est dis-
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FIGURE 5.1 – A gauche et au centres : image de la mission Phoenix montrant un dépôt de
glace sous le robot mis à jour par les tuyères lors de l’atterrissage et du givre à la surface
du régolite aux alentours du robot. A droite : image du régolite gelé quelques cm sous la
surface autour de Phoenix (Mellon et al., 2009a; Smith et al., 2009).
ponible dans Carter et al. (2013). Les phyllosilicates (« argiles ») sont des empilements
de feuillets nanommétriques de silicates agencés en tétraèdres et octaètres (on parle de
feuillets T : O ou T : O : T). Des sites d’adsorption sont présents à la surface de (et entre)
ces feuillets. Les espaces interfoliaires sont ainsi remplis de molécules d’eau, désormais
piégées. On parle d’adsorption structurelle (« structuraly adsorbed water » en anglais) ou
d’eau de solvatation car bien qu’étant adsorbées, ces molécules d’eau sont piégées entre
les feuillets et font partie de la structure du minéral. Si on les enlève, le phyllosilicate
est dénaturé (les feuillets s’éffondrent) : le processus n’est pas réversible. L’eau contenue
dans des sulfates comme le gypse est maintenue à moindre énergie (le gypse de déshy-
drate plus facilement que les argiles) mais confère également à l’assemblage sa cohérence
cristalline entre les assemblages de MSO4, M étant un cation métallique (Fe, Mg ou Ca).
Des molécules d’eau peuvent également être piégées dans un matériau sans être une
partie de la structure cristalline. On parle alors d’eau liée (« structuraly bound water en
anglais »). C’est par exemple le cas dans les verres volcaniques, au sein desquels des mo-
lécules d’eau ont pu être emprisonnées lors de la solidification. Par ailleurs, on a vu que les
molécules d’eau peuvent établir des liaisons covalentes avec le substrat (chimisorption),
ce qui résulte en une hydroxylation du matériau. Beaucoup de minéraux (et de compo-
sés amorphes) comportent ainsi des groupements hydroxyls dans ou à la surface de leur
réseaux cristallins (ou assemblages), traces de fortes hydratations passées. Les oxydes
ferriques sont abondants à la surface de Mars et sont également fréquemment hydroxylés
(on parle même d’oxy-hydroxydes).
5.1.2 Spectroscopie de la bande à 3 µm
Les molécules ont des modes fondamentaux de vibrations de différentes natures à
plusieurs fréquences. Selon sa géométrie (agencement des atomes, force et distance des
liaisons covalentes), une molécule peuvent subir des étirements, des pliages et des rota-
tions (« librations » dans les 3 direction, fréquence ν2). Ces vibrations sont causées par
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les mouvements relatifs (dans le cas des étirements et pliages) ou d’ensemble (pour les
librations) des atomes constituant une molécules. On parle d’étirement symétrique si les
deux H sont éloignés (ou rapprochés, fréquence ν1) de l’O, et d’étirement asymétrique
(fréquence ν3) si non.
Les distances des liaisons covalentes (et donc les fréquences ν1,ν2 et ν3 de vibration
des molécules) varient si la molécule d’eau à établi des liaisons hydrogène avec ses voi-
sines. Les liaisons hydrogène influent aussi sur la liberté des molécules d’eau en limitant
les librations possibles. En l’absence de liaisons hydrogène (en phase gazeuse), les mo-
lécules sont libres de leurs librations tandis que la phase solide correspond au niveau de
moindre énergie des molécules d’eau qui sont stabilisées en un réseau régulier (l’agen-
cement hexagonal est le plus répandu) par les liaisons hydrogène et n’ont alors plus de
libration. L’eau liquide est un état intermédiaire où la proximité de sites chargés (cations
en solution ou exposés à la surface d’un minéral) peut également influer sur les fréquences
de vibration des molécules d’eau.
Lorsqu’on observe un matériau hydraté avec un spectromètre, les fréquences de vi-
bration ν1,ν2 et ν3 des molécules d’eau sont responsables de bandes d’absorption à diffé-
rentes longueurs d’onde : 2.74µm pour ν1, 2.66µm pour ν3 et 6.27µm pour ν2. Comme on
l’a vu, ces longueurs d’onde, qui correspondent aux modes fondamentaux de vibration,
peuvent varier en fonction de l’environnement immédiat des molécules d’eau. Des har-
moniques de ces modes fondamentaux sont à plus basses longueurs d’onde, notamment )
3.13 µm pour ν2 (et < 2.6µm pour les autres, voir Carter, 2011). L’anion hydoxyl (OH−)
ne possède qu’un mode fondalemental d’étirement à ~2.78 µm. Selon le cation sur lequel
les hydroxyl sont chemisorbés, cette longueur d’onde varie de 2.67 à 2.94 µm.
La figure 5.2 montre des spectres de réflectance de matériaux hydratés (figure 5.2A) et
des spectres des formes d’hydratation (figure 5.2B, obtenus dans des conditions contrô-
lées). On voit qu’en phase solide, les molécules d’eau présentent un pic d’absorption
autour de 3.1 µm (le pic de Fresnel). Les deux graphiques montrent des différences entre
les spectres d’eau liquide et d’eau adsorbée (dans le cas de 5.2B) ou d’anorthite hydratée
(silicate, adsorption de surface). Ces différences sont causées par les influences des ca-
tions (sur lesquels l’eau est adsorbée). L’eau structurale comme l’eau adsorbée montrent
des maximums d’absorptions autour de 2.9 µm. Dans le cas des verres hydratés (figure
5.2A), ce maximum est décallé vers 2.8 µm, montrant une plus grande influence des grou-
pements hydroxyles (liés à des éléments non ferriques). On voit que cette absorption est
dans tous les cas très large, s’étendant sur plus de 500 nm.
Deux caractéristiques sont communes à tous les spectres de la surface de Mars : la
pente rouge dans le visible, causée par les oxydes ferriques, et une large bande d’absorp-
tion autour de 3 µm, nommée « bande à 3 µm » et montrée sur la figure 5.3. Cette absorp-
tion est observée par tous les spectromètres depuis plus de 40 ans, depuis la terre (Sinton,
1967; Calvin, 1997), l’orbite martienne (Houck et al., 1973; Pimentel et al., 1974; Bibring
et al., 1989; Murchie et al., 2000; Jouglet et al., 2007) et en laboratoire sur les météorites
qui proviennent de Mars (voir figure 5.3 et Beck et al., 2014b). La météorite martienne
NWA 7533 (surnommée « Black Beauty ») est une brèche qui présente une bande à 3 µm
comparable à celles observées à la surface de Mars. Beck et al. (2014b) concluent que
l’essentiel de cette absorption est causée par les groupements hydroxyl chemisorbés sur
les minéraux, notamment sur les oxydes (oxy-hydroxydes) ferriques. La similarité entre
les observations (figure 5.3) et les mesures en laboratoire figure 5.2) a mené la plupart
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FIGURE 5.2 – Spectres de réflectance de matériaux hydratés et/ou hydroxylés, de la glace
et de l’eau liquide. La figure A est tirée de Dyar et al. (2010) et la figure B de Pommerol
et al. (2009).
des études citées précedemment à interpréter la bande à 3 µm comme étant causée par les
molécules d’eau (adsorbées et en structure) et les groupements hydroxyls. Connaissant
les mécanismes d’adsorption et les conditions prévalants à la surface de Mars, un grand
nombre de ces études a également avancé que l’eau adsorbée devrait être le contribu-
teur majeur de cette absorption. On voit cependant que des matériaux n’ayant pas d’eau
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FIGURE 5.3 – Spectres moyens de la surface de Mars (OMEGA en vert, observations de-
puis la Terre en jaune). Le spectre bleu est une mesure en laboratoire (sous vide, sans eau
adsorbée) d’un échantillon de la météorite martienne NWA 7533 réduite en poudre (Beck
et al., 2014b). Cette météorite porte des traces d’altération aqueuse (eau et hydroxyls de
structure). On voit que les maximum d’absorption des trois spectres sont entre 2.85 et
2.95 µm, comme ceux de la figure 5.2.
adsorbée peuvent présenter une bande à 3 µm similaire.
Une absorption autour de 3 µm a également été observée à la surface de la Lune,
depuis l’orbite (Clark, 2009; Pieters et al., 2009; Sunshine et al., 2009) et sur des échan-
tillons ramenés par les missions Apollo (Izawa et al., 2014). Les observations télésco-
piques des astéroïdes montrent aussi cette absorption (Rivkin et al., 2013; Beck et al.,
2014a), de même que les observations avec CRISM de Phobos et Deimos (les lunes de
Mars, Fraeman et al., 2014) et elle a recemment été observée sur Vesta (De Sanctis et al.,
2012). Ces absorptions ont des maximas à plus courte longueur d’onde que les spectres
martiens, vers 2.8 µm. Ces différents astres présentent cependant des différences pour
les maximums d’absorption (notamment avec la latitude sur la Lune). Sur les astres sans
atmosphère (comme la lune et les astéroïdes), cette absorption peut être une trace d’hydra-
tation passée (conditions hydrothermales très anciennes) qui a hydroxylé les matériaux.
Une autre possibilité est l’action du vent solaire qui peut implémenter des protons dans
les régolites planétaires. Ce mécanisme est décrit en détail dans Schaible and Baragiola
(2014) et est le plus plausible pour expliquer l’hydratation de ces corps selon McCord
et al. (2011) et Izawa et al. (2014). L’atmosphère de Mars protège elle le régolite martien
contre les protons du vent solaire.
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Il est d’autant plus compliqué d’interpréter la bande à 3 µm que la longueur d’onde
de maximum d’absorption causée par les liaisons métal-OH varie selon le cation métal-
lique. De plus, la transmission de l’atmosphère martienne chute fortement sous 2.8 µm
(< 0.2, voir figure 2.8), rendant difficiles les distinctions fines dans les spectres martiens.
Des expériences en laboratoire sur des échantillons (analogues des matériaux martiens)
permettent d’apporter plus de contraintes sur la nature de la bande à 3 µm et de relier son
intensité à l’hydratation du matériau : les conditions (RH, masse adsorbée) sont contrô-
lées et des spectres IR peuvent être acquis en laboratoire. Ces expériences en laboratoire
ont été nombreuses depuis 20 ans et font l’objet de la section suivante.
5.1.3 Mesures en laboratoire
Dans une enceinte confinée, il est possible de contrôler PH2O et la température (donc
Psat). Des expériences d’adsorption d’eau sur des analogues des matériaux du régolite
martien ont été ainsi réalisées par Yen et al. (1998); Jänchen et al. (2006, 2009); Pomme-
rol and Schmitt (2008b,a); Pommerol et al. (2009); Beck et al. (2010). A chaque valeur
de RH (PH2O/Psat), on mesure la masse de l’échantillon (suivi « gravimétrique ») qui cor-
respond à la masse d’eau adsorbée. Un exemple d’une telle expérience est montré sur la
figure 5.4 où l’ont voit que les masses d’eau adsorbées en fonction de RH suivent l’équa-
tion 5.1. Les différents matériaux sont caractérisés par différentes constantes d’Hamaker
(A) et différentes surfaces spécifiques d’adsorbtion (Sm). Les échantillons sont placés dans
l’enceinte et y sont laissés jusqu’à l’équilibre d’adsorption (quelques heures au maximum,
voir Beck et al., 2014a). La palagonite et la ferrihydrite peuvent adsorber jusqu’à 11 % de
leur poids en eau en raison de leur grande porosité et de l’abondance de sites d’adsorption.
Les autres matériaux (dunite, tuf volcaniques avec ou sans sulfates) adsorbent eux beau-
coup moins (~1% en poids au maximum) et la smectite est intermédiaire (7% en poids au
maximum). Les similitudes entre les courbes d’adsorption de la ferrihydrite et de la pa-
lagonite suggère que les (oxy)hydroxydes de la palagonite contrôlent son comportement
adsorbant (Beck et al., 2010). Jänchen et al. (2009) mesure des masses d’eau adsorbée
similaires, observant que la palagonite peut adsorber plus d’eau (presque deux fois plus)
que les phyllosilicates dans les conditions martiennes. Les zéolites peuvent également ad-
sorber beaucoup d’eau, dans des quantités comparables à celles qu’adsorbe la palagonite
(Jänchen et al., 2006). La cinétique des adsorbtions d’eau sur ces analogues du régolite
martien est étudiée par Beck et al. (2010). Les analogues ont des cinétiques très différentes
selon leurs compositions : l’hydratation de la ferrihydrite est très rapide et s’équilibre en
~1h avec l’humidité locale alors qu’un temps presque 10 fois plus long est nécessaire
pour les phyllosilicates. L’équilibre entre l’humidité relative et la quantité d’eau adsorbée
par le régolite martien peut donc selon le matériau être rapide ou lent par rapport aux
variations d’humidité relative sur Mars, produisant des équilibres quasi-immédiat ou au
contraire dynamiques.
Les expériences de Pommerol and Schmitt (2008b,a); Pommerol et al. (2009) ajoutent
au contrôle des conditions d’humidité un suivi spectroscopique des échantillons. On peut
ainsi voir l’évolution de la bande à 3 µm en fonction des quantités d’eau adsorbée. Des
expériences similaires ont été menées par Yen et al. (1998) et Milliken and Mustard (2005,
2007a,b), à la différence que l’humidité relative est contrôlée par la température : on parle
d’expérience thermo-gravimétriques avec suivi spectroscopique (« TGA » pour Thermo
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FIGURE 5.4 – Quantité d’eau adsorbée en fonction de l’humidité relative (notée P/Psat
ou RH) pour 6 analogues des matériaux du régolite martien : a) palagonite (produit d’al-
tération aqueuse de verre volcanique) ; b) tuf volcanique ; c) dunite (roche ignée riche en
olivine) ; d) ferrihydrite (oxy-hydroxyde ferrique, analogue de la poussière martienne) ; e)
mélange de tuf volcanique avec des sulfates et f) smectite (phyllosilicate). Chaque mesure
est réalisée à l’équilibre (RH reste à la même valeur durant plusieurs heures). Les croix re-
présentent les mesures d’adsorption (les matériaux sont d’abord anhydres et on augmente
l’humidité relative) et les triangles sont des mesures de désorption (on part d’une RH
élevée et on la diminue). Les différences entre les courbes d’adsorption et de désorption,
« l’hystérisis », sont dues à la présence d’eau adsorbée dans les sites internes du matériaux
(dans le volume) qui désorbent moins facilement une fois en place. Ces mesures ont été
réalisées à 243 K aux pressions martiennes par Pommerol et al. (2009).
Gravimetric Analysis). Un exemple (issu de Milliken and Mustard, 2005) est montré sur
la figure 5.5 : les absorptions autour de 3 µm évoluent en fonction de la température
(figure 5.5A), de même que la perte de masse des échantillons (figure 5.5B, interprétée
comme la masse d’eau adsorbée à basse température et chemisorbée à haute température).
Les différents analogues ne perdent pas leur hydratation aux mêmes températures et des
paliers de déshydratation apparaissent. Les mesures thermo-gravimétriques permettent
ainsi une mesure (en température) de l’énergie des liaisons responsables de l’hydratation
du matériau, ce qui permet d’estimer les contributions des différents types d’hydratation.
Il ressort des différentes expériences de thermo-gravimétrie des analogues avec suivi
spectroscopique de l’hydratation que la bande à 3 µm dépend de :
— La composition minéralogique du matériau
— L’hydratation du matériau
— La taille des grains du matériau
— L’albédo du matériau
— Les conditions photométriques de la mesure (géométrie de l’observation)
Les caractéristiques spectroscopiques varient avec la composition minéralogique d’un
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FIGURE 5.5 – A) Evolution du spectre de réflectance d’une palagonite en fonction de la
température. On voit que la bande à 3 µm diminue en intensité lorsque la température
augmente (RH diminue). Seuls subsistent quelques groupements hydroxyl à très haute
température, et la bande à 3 µm ne disparaît pas. B) Masse perdue par les échantillons
en fonction de la température. La masse perdue à basse température (jusqu’à ~300°) est
interprétée comme étant de l’eau adsorbée à la surface des matériaux ou entre les feuillets
pour les phyllosilicates. La masse perdue à plus haute température correspond à la désorp-
tion des molécules d’eau chemisorbées (déshydroxylation). Pour les deux phyllosilicates
(SWy-1), l’importante perte de masse entre 600 et 750°C correspond à la perte de l’eau
chemisorbée sur les feuillets et l’eau intersticielle. Les profils de perte de masse de la
palagonite et de la clinoptilolite (tous deux produits d’altération aqueuse de verres vol-
caniques) ne présentent pas de paliers. Ils perdent beaucoup d’eau à basse température
(adsorption de surface) puis de moins en moins au fur et à mesure que l’eau adsorbée
(et chemisorbée) sur des sites protégés désorbent (adsorbtion de volume). Ces deux gra-
phiques sont modifiés d’après Milliken and Mustard (2005).
matériau, et on peut voir dans toutes les études expérimentales de l’hydratation sus-
mentionnées les différentes formes de la bande à 3 µm, bien que toutes présentent un
maximum d’absorption aux alentours de 2.9 µm. L’impact du niveau d’hydratation sur
la bande à 3 µm est visible sur la figure 5.5A pour la palagonite. De plus, les différentes
formes d’hydratation ont des impacts différents selon la longueur d’onde comme on le voit
sur la figure 5.2. Indépendamment de la composition, la bande à 3 µm diminue (par rap-
port au continuum) lorsque la taille des grains augmente (Milliken and Mustard, 2007b;
Pommerol and Schmitt, 2008b).
A toutes les longueurs d’onde, les photons incidents sont absorbés ou réfléchis par
les grains composant le régolite. Plus un grain est gros, indépendamment de sa composi-
tion, plus les photons auront tendance à être absorbés. Milliken and Mustard (2007b) et
Pommerol and Schmitt (2008b) ont mesuré des spectres d’analogues du régolite martiens
tamisés à différentes valeurs de tailles de grains. Ces matériaux sont mis dans les mêmes
conditions d’hydratation (ou chauffés à la même température), permettant de déterminer
l’influence de la taille des grains sur les spectres. La figure 5.6 montre les spectres de
certains de ces matériaux. Ces spectres sont mesurés en réflectance (figure 5.6 en haut)
et l’on voit que les régolites sont d’autant plus sombres que les grains qui les composent
sont gros. Lorsqu’on augment la taille des grains, le continuum spectral (en dehors des
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FIGURE 5.6 – Spectres de réflectance (en haut) et d’albédo de simple diffusion (en bas)
d’échantillons composés de palagonite HWMK-101 (à gauche) ou de nontronite (à droite)
pour différentes tailles de particules (5 intervalles de 25 à 250 µm). Ces figures sont issues
de Milliken and Mustard (2007b).
absorptions caractéristiques de certaines transitions électroniques) s’abaissent en valeur.
Des absorptions qui étaient déjà puissantes avec des petites particules peuvent saturer à
partir d’une certaine taille des grains. A ces longueurs d’onde, on n’observe alors plus
que la fraction de la lumière réflechie par la surface des grains, avant leur diffusion dans
le régolite. On voit sur la figure 5.6 que certaines absorptions de la nontronite peuvent
saturer : pour toutes les tailles de grains comme à ~2.8 µm (à cause des groupements hy-
droxyl constitutifs de ce phyllosilicate), ou à partir de certaines taille de grains (jusqu’à
3.2 µm). Lorsqu’une absorption est saturée, elle apparaîtra d’autant plus écrasée (par rap-
port au continuum) que la taille des grains est grande. Les absorptions caractéristiques de
la palagonite figure 5.6 ne saturent pas pour les tailles de grains explorées.
Les effets des variations d’albédo peuvent être explorés expérimentalement par des
mélanges intimes avec des matériaux très sombres comme de l’anthracite (carbone noir)
ou de l’ilménite (Milliken and Mustard, 2007a; Pommerol and Schmitt, 2008b). Lors-
qu’on diminue de cette manière l’albédo d’un matériau, son spectre de réflectance est uni-
formément abaissé (comme le continuum spectral lorsqu’on augmente la taille des grains).
La taille des particules du matériau sombre n’importe que très peu sur les spectres : les
photons sont efficacement absorbés par les particules (ou grains) sombres et transmis aux
grains adjacents à toutes les longueurs d’onde. La conversion des réflectances en albédo
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de simple diffusion puis leur normalisation (ω divisé par son continuum, figure 5.6 en
bas) permet de s’affranchir de la majeure partie des effets de l’albédo sur les spectres
(pour isoler les absorptions caractéristiques).
5.1.4 Paramétrisation de l’hydratation
Nous cherchons un critère spectral applicable à l’ensemble des spectres OMEGA qui
soit capable de rendre compte de l’hydratation mesurée via la bande à 3 µm, et dépendant
le moins possible des autres facteurs (albédo, composition, taille des grains). Différents
critères spectraux pour évaluer la bande à 3 µm d’un matériau existent et ont été testés lors
des expériences en laboratoire. Un des critères les plus directs est l’IBD (pour « Integrated
Band Depth ») qui fut par exemple utilisé par Jouglet et al. (2007) pour étudier la bande à 3
µm des données OMEGA. L’IBD est défini tel que IBD3µm = 1N
∑λ=3.7µm
λ=2.9µm(1− r (λ)continuum(λ) ),
avec N le nombre de spectels entre 2.9 et 3.7 µm et r (λ) la réflectance de la surface. L’IBD
rend ainsi compte des variations de l’ensemble de la bande à 3 µm mais la division par
un continuum de réflectance le rend très dépendant de l’albédo du matériau (qui influe
beaucoup plus sur le niveau du continuum que sur l’absorption à 3 µm). Cette dépendance
à l’albédo est exponentielle, ce qui rend compliqués (et non-uniques si on considère plu-
sieurs compositions minéralogiques) les correspondances IBD-contenu en eau (Milliken























Milliken and Mustard (2005) (puis Milliken and Mustard, 2007a et Milliken and Mus-
tard, 2007b) comparent plusieurs indices spectraux de la bande à 3 µm. Il apparaît qu’il
est préférable de linéariser les spectres de réflectance r (λ) en spectres d’albédo de simple
diffusion ω(λ) (« single scattering albedo » en anglais) puis de calculer L’ESPAT (« Ef-
fective Single-Particle Absorption Thickness », soit absorption effective des particules
isolées) à partir des spectres ω(λ) (Milliken and Mustard, 2007a,b). La conversion théo-
rique des réflectances r (λ) en ω(λ) est présentée dans Hapke (1993) et la relation qui
les lie est donnée en équation 5.2 où i et e sont les angles respectivement d’incidence et
d’émergence (voir figure 2.1), g est l’angle de phase, p(g) est la fonction de phase (voir
section 2.1.3.4), B(g) est l’effet d’opposition et la fonction H (x,λ) est donnée à l’équa-
tion 5.3. Nous considérons une surface isotropique (p(g) = 1) et sans effet d’opposition
(B(g) = 1). On sait que ces hypothèses sont fausses dans le cas de la surface de Mars (cf
section 2.1.3.4 et figure 2.13), et nous en discutons les implications plus loin.
En appliquant l’équation 5.2 aux spectres de réflectance, on obtient des spectres d’al-
bédo de simple diffusion ω(λ) que l’on divise ensuite (pour la région de la bande à 3
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µm) par un continuum spectral entre 2.35 et 3.7 µm (équation 5.4). Les spectres ω(λ) de
la figure 5.6 (en bas) ont été obtenus en appliquant ces opérations. Finalement, on peut
normaliser ces valeurs selon l’équation 5.5 pour obtenir des valeurs nulles lorsqu’il n’y a
pas d’absorption, ce qui correspond au paramètre spectral ESPAT.
La valeur de l’ESPAT à 2.9 µm est un critère spectral variant quasi linéairement avec
l’hydratation du matériau, tel que water wt.% = A× ESPAT2.9µm, water wt.% étant le
pourcentage massique de l’hydratation du matériau. Certains analogues expérimentaux
ont même des coefficients A très proches malgré de grandes différences de composition.
C’est notamment le cas de la palagonite et de la montmorillonite (un phyllosilicate), dont
les quantités d’hydratation en fonction de l’ESPAT à 2.9 µm sont montrées sur la figure
5.7A. L’ESPAT à 2.9 µm a surtout l’avantage d’être indépendant vis-à-vis de l’albédo du
matériau. Les mesures expérimentales de la figure 5.7A (palagonite et montmorillonite)
ont été effectuées avec différentes fractions d’agents assombrissants (anthracite), ce qui
fait varier l’albédo de l’ensemble (de 0.06 à 0.6). La variation artificielle de l’albédo a un
faible impact sur la relation linéaire entre ESPAT2.9µm et pourcentage massique d’hydra-
tation. Par exemple, dans l’ajustement aux données de la figure 5.7a, A varie de ~4.3 à
4.0 selon que l’on utilise uniquement des grosses ou des petites particules d’agent assom-
brissant. Le coefficient A peut varier d’un facteur 2 au maximum selon la composition de
l’échantillon.
FIGURE 5.7 – a) Valeurs de l’ESPAT à 2.9 µm en fonction du pourcentage massique
d’hydratation de la palagonite et de la montmorillonite (taille des grains < 45 µm pour
les deux). La droite water wt% = 4.17× ESPAT2.9µm reproduit la dispersion des don-
nées (R²>0.95) avec une déviation standard de 1.14% d’hydratation. La clinoptilolite (un
zéolite) montre une tendance plus faible. b) Variation de la droite reliant hydratation et
ESPAT2.9µm pour diffénts intervalles de taille des particules composant l’échantillon de
clinoptilolite. Ces figures sont issues de Milliken and Mustard (2007a,b).
Le coefficient A reliant le pourcentage massique de l’hydratation du matériau et l’ES-
PAT à 2.9 µm dépend cependant toujours fortement de la taille des particules du matériau.
Cette dépendance à la taille des grains est illustrée sur la figure 5.7b (pour la clinoptilolite,
issue de Milliken and Mustard, 2007b) où l’on voit que le coefficient linéaire A diminue
lorsque la taille des grains augmente. Les régolites constitués de grosses particules at-
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teignent très vite des grandes valeurs d’ESPAT à mesure qu’ils s’hydratent. Nous allons
choisir une valeur du coefficient A correspondant à une petite taille de particule (A=4.17
comme sur la figure 5.7a) car on sait qu’il y a des particules de petites tailles à la surface
de Mars (voir l’inertie thermique, chapitre 3) et que les petites particules sont censées en-
tourer les grandes (« coating » en anglais), dominant ainsi les caractéristiques spectrales
lorsque les absorptions sont fortes comme à 3 µm, où la contribution du rayonnement
réfléchi par la surface est importante (Cooper and Mustard, 1999; Milliken and Mustard,
2007b).
Finalement, on a vu que l’ESPAT dépend des propriétés photométriques du matériau,
c’est-à-dire de la géométrie de l’observation (équation 5.2). La paramétrisation utilisée
pour résoudre cette équation est très simple (p(g) = 1 et B(g) = 0, cas idéal irréaliste)
dans les travaux de Milliken and Mustard (2007a,b); Pommerol and Schmitt (2008b).
L’effet des vraies fonctions photométriques des analogues sur les valeurs d’ESPAT calcu-
lées idéalement a été étudié en détail par Pommerol and Schmitt (2008a). Pommerol and
Schmitt (2008a) trouve que la bande à 3 µm diminue (à hydratation constante) lorsque
l’angle de phase augmente (entre 10 et 140°). Ces résultats sont illustrés sur la figure 5.8
pour deux analogues (un tuf volcanique et un phyllosilicate). On voit sur ces graphiques
que les valeurs d’ESPAT à 2.9 µm varient peu en fonction de la géométrie des observa-
tion à petits angles de phase (quelques % de variation pour g < 60°). A partir de g ≈ 60°,
l’ESPAT2.9µm diminue ensuite rapidement.
FIGURE 5.8 – Variation de l’ESPAT à 2.9 µm (calculé avec p(g) = 1 et B(g) = 0 dans
l’équation 5.2) en fonction de l’angle de phase de l’observation pour un tuf volcanique (à
gauche) et une smectite (phyllosillicate, à droite). Ces graphiques sont issus dePommerol
and Schmitt (2008a).
Dans les sections suivantes, nous allons utiliser la relation linéaire water wt% = A×
ESPAT2.9µm avec A= 4.17±0.15 (cf figure 5.7A) pour estimer l’hydratation de la surface
de Mars à partir de toutes les données OMEGA. On a vu que cette relation linéaire peut
introduire plusieurs biais dans nos résultats, notamment si :
— La composition minéralogique de la surface varie (nous utilisons une unique rela-
tion, seulement vérifiée pour une palagonite et un phyllosilicate)
— La taille des grains du régolite varie (nous considérons que les caractéristiques
spectrales à 3 µm sont dominées par la fraction de taille < 45 µm)
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— Les conditions photométriques varient (et c’est le cas pour le jeu de données
OMEGA en raison de l’orbite elliptique de Mars Express)
Si la correspondance linéaire entre contenu massique de l’hydratation et ESPAT2.9µm est
établie pour toutes les tailles de grains et pour beaucoup de compositions minéralogiques,
les valeurs absolues de l’hydratation de la surface que l’on obtiendra seront très dépen-
dantes du modèle utilisé car selon les paramètres de la surface (surtout la composition
et la taille des particules), le coefficient linéaire A peut varier d’un facteur 7 (A dimi-
nue lorsque la taille des grains augmente). Le coefficient que nous utilisons se situe dans
la fourchette haute des relations entre contenu d’hydratation et ESPAT (correspondant
aux matériaux pouvant contenir beaucoup d’hydratation). Une éventuelle dépendance des
résultats à la composition minéralogique de la surface pourra être estimée grâce aux nom-
breuses données minéralogiques de la surface de Mars dont on dispose (par exemple Ody
et al., 2012; Carter et al., 2013). L’impact de possibles variations de la taille des parti-
cules du régolite pourra être évalué grâce aux données d’inertie thermique (dont on a vu
à l’équation 3.2 qu’elles pouvaient être interprétées comme des variations de la taille des
grains d’un matériau non-cémenté sous ∼ 350 J.K−1.m−2.s−1/2). Enfin, nous vérifierons
également la distribution de nos valeurs d’ESPAT2.9µm en fonction de la géométrie des
observations pour évaluer l’influence de la simple paramétrisation photométrique de la
surface qui est utilisée ici.
5.2 Application aux données OMEGA
Les données OMEGA sont particulièrements adaptées à l’étude de la bande à 3 µm de
la surface de Mars : la gamme spectrale des voies C et L (maintenant alignées, cf sections
2.1.2 et 2.1.2.4), couvre complètement cette absorption. Jouglet et al. (2007) et Milliken
et al. (2007) ont étudié cette signature d’hydratation à partir de 896 cubes OMEGA (de
calibration de voie L nominale), soit environ 60 millions de spectres. Les avancées réa-
lisées depuis cette date (notamment Jouglet et al., 2009, voir section 2.1.2.4) permettent
désormais d’utiliser la voie L de la majeure partie des orbites d’OMEGA (soit environ
7000 cubes, 400 millions de spectres). Le jeu de donnée étudié ici est donc considéra-
blement plus conséquent : l’ensemble de la surface a été observé au moins une fois, et
nous disponsons de données prises à plusieurs saisons et heures locales, ce qui devrait
permettre un suivi temporel de l’hydratation de la surface. Nous présentons ici les poten-
tiels biais observationnels (section 5.2.1) qui s’ajoutent aux biais méthodologiques décrits
dans la section précédente (5.1.4), puis le jeu de données séléctionné est décrit et les va-
leurs d’ESPAT à 2.9 µm sont calculées (section 5.2.2). Enfin, les incertitudes relatives et
absolues sur les valeurs d’hydratation sont résumées (section 5.2.3).
5.2.1 Impact des volatils
Une des principales différences entre les expériences d’hydratation en laboratoire dé-
crites dans la section 5.1.3 et les luminances spectrales d’OMEGA est que ces dernières
portent la signature d’interaction avec les composants atmosphériques, nommés ici vola-
tils (comprenant les gaz atmosphériques, les aérosols et les nuages). Les données de lu-
minance spectrales d’OMEGA sont ici corrigées de la contribution tellurique (cf section
2.1.3.3). La contribution atmosphérique (atténuation) est enlevée en utilisant le spectre de
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transmission atmosphérique modélisé par un modèle de transfert radiatif (et non celui me-
suré empiriquement sur Olympus Mons car, à 3 µm, il peut contenir une contribution de
différentes hydratations entre la base et le sommet du volcan, voir figure 2.8). La contri-
bution diffusive des aérosols dans la région de 3 µm est abordée dans la section 5.2.1.1 et
celle de l’eau atmosphérique (vapeur d’eau et nuages) dans la section 5.2.1.2.
5.2.1.1 Aérosols
Si on dispose de plusieurs mesures de la distribution spatio-temporelle de la quantité
d’aérosols dans l’atmosphère martienne (section 2.3.3), les propriétés diffusives des aé-
rosols dans la région de 3 µm sont elles globalement mal connues. Une tempête locale de
poussière a été observée par OMEGA (le cube 1212_3). Cette tempête était optiquement
épaisse (la surface est invisible en dessous) et a été étudiée en détail par Määttänen et al.
(2009). Un rapport de spectre permet d’estimer la contribution radiative des aérosols, qui
apparaîssent comme très clairs et dotés d’une forte bande à 3 µm. On a vu dans la section
2.3.3 que ces propriétés radiatives varient cependant avec la taille des aérosols, et on peut
supposer que ceci concerne également leur absorption dans la région de 3 µm. On voit en
effet sur la figure 2.25 que plusieurs spectres d’un même endroit à la surface de Mars ont
des absorptions (et des continuums spectraux) très différents en raison des variations de
la quantité et de la taille des aérosols entre les observations (Vincendon et al., 2009). En
l’absence de plus de données sur la distribution spatio-temporelle de la taille des aérosols,
on ne peut donc pas appliquer un modèle de correction de leur contribution diffusive à
3 µm. Les spectres OMEGA analysés dans ce chapitre ne sont donc pas corrigés de cet
effet. Par contre, nous avons appliqué un filtre lors de la sélection des données afin de
s’affranchir au maximum de leurs effets.






On peut estimer la quantité d’aérosols présente dans chaque pixel d’OMEGA à l’aide
de l’opacité optique des MER τMER (montrée sur la figure 3.11), multipliée par la surface
effective (cos i). Les mesures τMER, publiées par Lemmon et al. (2014), sont données à la
pression de 700 Pa (pression moyenne aux deux endroits des MER). On utilise le modèle
de prédiction de la pression à la surface de Mars (publié par Forget et al., 2007; Spiga
et al., 2007 et décrit dans la section 3.1.1) pour mettre ces valeurs d’opacité à l’échelle
de la pression atmosphérique aux endroits effectivement observés. On obtient ainsi la
quantité τe f f , détaillée à l’équation 5.6, qui rend compte de la quantité d’aérosols ayant
interagi avec le rayonnement mesuré (avec une incertitude relative de ±20%, voir section
2.3.3).
Pour évaluer l’impact des aérosols sur l’ESPAT à 2.9 µm et afin de déterminer un
seuil de filtrage des données, nous avons cartographié la région de Mawrth Vallis en uti-
lisant les données OMEGA classées selon plusieurs intervalles de τe f f (figure 5.9). Cette
région comporte les plus grandes abondances de minéraux hydratés (sulfates et phyllo-
silicates) à l’échelle kilométrique (Poulet et al., 2005, 2008c) et on voit en effet sur la
figure 5.9a (conditions atmosphériques les plus clémentes) que ces dépôts correspondent
à des hydratations plus élevées que les terrains environnants (~9% contre ~4% d’hydra-
tation, en utilisant water wt% = 4.17× ESPAT2.9µm). On voit qu’au fur et à mesure que
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FIGURE 5.9 – Cartographie à 32 pixels par degrés (≈ 1.7×1.7 km) du pourcentage mas-
sique d’hydratation de la surface (avec water wt.% = 4.17×ESPAT2.9µm) de la région de
Marwth Vallis rassemblant les données OMEGA comprises entre certaines valeurs de τe f f
(indiquées en bas à droite pour les figures a à e). La topographie est indiquée en contours
noirs. Les données montrées ici ont préalablement été filtrées pour exclure les contribu-
tions de la glace à la surface et dans l’atmosphère (voir section 5.2.1.2). Les contrastes
d’hydratation ayant pour origine des différences de minéralogie sont à peine discernables
à partir de τe f f ≈ 2.
τe f f augmente (figures 5.9b à 5.9e), ce contraste diminue en intensité et le niveau géné-
ral de l’ESPAT2.9µm baisse également (un maximum d’hydratation apparente de ~3% est
observé lors de la tempête globale de poussière de 2007).
Les aérosols atmosphériques flouttent et diminuent le signal de l’hydratation de la
surface, si bien que les observations depuis l’orbite de la bande à 3 µm seront toujours
biaisées par cette composante. On mesure ainsi une hydratation apparente, d’autant plus
proche de l’hydratation de la surface qu’il y a peu d’aérosols dans l’atmosphère. Nous
devons donc filtrer les données pour exclure celles qui sont le plus contaminées par les
aérosols atmosphériques. Nous avons testé plusieurs valeurs de τe f f et il apparaît qu’un
seuil entre 2 et 2.5 fournit le meilleur compromis entre fiabilité des données et couverture
spatiale. On privilégiera la couverture spatiale (τe f f < 2.5) pour construire les cartes et la
moindre contamination (τe f f < 2) pour calculer les statistiques.
5.2.1.2 Eau atmosphérique
Lorsqu’un matériau est gelé (ou recouvert par du givre ou de la neige d’eau), l’ap-
plication de la méthode ESPAT n’a plus de sens physique. Nous cherchons à étudier
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l’hydratation du régolite libre de toutes glaces. Lorsque de la glace d’eau est présente
dans un pixel, son spectre montre une absorption à 1.5 µm et nous avons donc uti-
lisé le critère de cartographie de la glace d’eau développé par Langevin et al. (2007) :
H2O(1.5µm) =
1−r (1.5µm)
r (1.385µm)0.7×r (1.772µm)0.3 . Ce critère est soumis à un phénomène de non-
linéarité (sa valeur varie en fonction du niveau du signal brut des données), décrit en détail
dans Jouglet (2008). Denis Jouglet a développé une méthode empirique de re-linéarisation
de ce critère, permettant de déceler la présence de glace à partir de 1.5 % d’absorption
à 1.5 µm. Nous avons utilisé cette méthode et calculé H2O(1.5µm) pour l’ensemble du
jeu de données OMEGA. Les pixels avec une valeur de ce critère supérieure à 1.5 % sont
exclus de notre analyse.
La figure 5.10 montre l’impact des grains d’H2O composants les nuages de glace
d’eau. On voit que les nuages composés de grosses particules présentent une absorption à
1.5 µm similaire à celle causée par les glaces à la surface. Ces nuages seront ainsi filtrés et
exclus de notre analyse à l’aide du critère H2O(1.5µm). Cependant, les nuages constitués
de petites particule de glace (< 2 µm) peuvent être indécelables à 1.5 µm tout en présentant
une forte absorption dans la région de 3 µm, avec un maximum à 3.1 µm (cf figure 5.10).
FIGURE 5.10 – Modélisation de la transmission de particules de glace d’eau pour dif-
férentes tailles (typiques des nuages de glace d’eau martiens, indiquée par différentes
couleurs). Ces graphiques sont issus deVincendon et al. (2011).
Les nuages de glace d’eau perturbent ainsi les luminances énergétiques mesurées par
OMEGA dans la région de 3 µm (figure 5.10 et Vincendon et al., 2011). Les nuages
constitués de fines particules peuvent justement être détectés grâce à leur influence sur les
grandes longueurs d’ondes de la bande à 3 µm. Leur maximum d’absorption étant à 3.1
µm, la pente spectrale des spectres OMEGA pour λ > 3.1µm est plus prononcée lorsqu’il
y a des nuages. Langevin et al. (2007) met en place un critère spectral, « H2O(3.5µm) »,
qui rend compte de cette pente spectrale, tel que H2O(3.5µm)=
r (3.4µm)
r (3.52µm) . Pour les spectres
OMEGA, les valeurs de H2O(3.5µm) (nommé « ice clouds index » ou « critère de nuages
de glace d’eau » sur les graphiques ci-après) varient de 0.5 à 1. Les plus petites valeurs
indiquent sans ambiguïté la présence de nuage sur le trajet optique. Ce critère spectral
a été utilisé par Madeleine et al. (2012) pour cartographier les nuages d’eau avec le jeu
de données OMEGA. Madeleine et al. (2012) propose un seuil de 0.8 en-deçà duquel ils
considèrent que des nuages ont étés détéctés.
Nous avons calculé le critère H2O(3.5µm) pour chaque pixel du jeu de données OMEGA.
La distribution spatio-temporelle des valeurs est montrée sur la figure 5.11a et on y re-
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FIGURE 5.11 – a) Distribution des valeurs du critère de nuages de glace d’eau (en couleur)
en fonction de la latitude et de la longitude solaire. Les petites valeurs (< 0.8 soit en
jaune, vert et bleu) indiquent la présence de nuages. La ceinture de nuage équatoriale
de l’aphélion (autour de Ls ≈ 100°) et les nuages des hautes latitudes sont clairements
visible sur ce diagramme. b) Histogramme bi-dimmensionnel montrant la densité des
valeurs du critère de nuage de glace d’eau en fonction de l’hydratation apparente (= 4.17×
ESPAT2.9µm) des pixels OMEGA. Les spectres ayant un critère H2O(1.5µm) supérieur à
1.5 % ne sont pas montrés sur ces diagrammes.
trouve les principales caractéristiques de l’évolution du couvert nuageux dans l’atmo-
sphère martienne : les nuages sont généralement cantonnés aux hautes latitudes (sauf
pendant leurs étés respectifs) et ne sont présents aux basses latitudes qu’à l’approche de
l’aphélion (Madeleine et al., 2012). Cette distribution des nuages calculée à partir des
données OMEGA est très similaire aux mesures de référence réalisées par TES (Smith,
2004) et également confirmées par SPICAM (à bord de Mars Express, Mateshvili et al.,
2009).
La figure 5.11b montre la distribution des valeurs de l’hydratation apparente du régo-
lite en fonction du critère de nuages de glace d’eau. On voit que l’hydratation apparente
de la surface augmente lorsque le critère de nuages de glace d’eau diminue. Les pixels
OMEGA qui montrent une très forte hydratation apparente de la surface (ESPAT2.9µm >
3) en réalité biaisée par des nuages sur le chemin optique peuvent ainsi être exclus des ana-
lyses suivantes. Par ailleurs, on remarque une deuxième tendance superposée : d’une ma-
nière générale, le critère de nuages de glace d’eau diminue lorsque l’hydratation apparente
augmente. Le critère étant calculé sur le bord de la bande à 3 µm, il n’est pas surprenant
qu’une surface plus hydratée qu’une autre (avec une plus forte bande à 3 µm) donne des
valeurs de pente spectrales plus élevés, donc des H2O(3.5µm) plus faibles. Ainsi, même
lorsqu’on peut raisonnablement considérer qu’il n’y a pas de nuages (H2O(3.5µm) > 0.85
, cf Madeleine et al., 2012), le critère diminue lorsque l’hydratation augmente.
La fiabilité du critère de détection des nuages de glace d’eau (figure 5.11a) d’une part
et l’importante contribution de ceux-ci à l’ESPAT2.9µm d’autre part (figure 5.11b) mettent
en avant la nécessité et la possibilité de filtrer les données OMEGA pour exclure les
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pixels contaminés par des nuages dans l’atmosphère. Le choix d’un seuil est inhérent aux
problématiques de filtrage des données avec des critères spectraux. Selon le seuil choisi
(0.8 comme Madeleine et al. 2012 par exemple), quelques nuages fins peuvent encore
contaminer les données. Comme pour τe f f , nous indiquerons lors de la présentation des
résultats le seuil utilisé (entre 0.8 et 0.85) sur la valeur du critère de nuages de glace d’eau
(la couverture et l’aspect visuel seront favorisés pour les cartes, la moindre contamination
pour le calcul des statistiques).
5.2.2 Sélection des données
Rapport signal-sur-bruit et jeux de données Défini aux équations 5.2, 5.3, 5.4 et 5.5,
le calcul de l’ESPAT2.9µm fait intervenir les mesures d’OMEGA dans le continuum (à
2.35 et 3.7 µm) et au fond de la bande, à 2.9 µm. Les valeurs d’ESPAT2.9µm seront donc
impactées par le bruit instrumental des données (décrit dans la section 2.1.2.3). Ce bruit
est aléatoire et affecte tous les spectels d’OMEGA indépendamment les uns des autres.
L’impact du bruit instrumental sera maximal lorsque le continuum et la valeur au fond
de la bande à 3 µm sont décallés dans un sens opposé (luminances énergétiques du conti-
nuum augmentées et luminance énergétique à 2.9 µm diminuée ou le contraire). Nous
avons calculé l’impact sur la valeurs d’ESPAT2.9µm (converties en pourcentages mas-
siques d’hydratation avec A=4.17) de ces deux cas les plus défavorables en fonction du
rapport signal-sur-bruit (noté SNR). On voit sur la figure 5.12a que pour deux spectres
très différents (un sombre, un clair), l’impact du bruit des données sur les valeurs d’hy-
dratation diminue exponentiellement lorsque le rapport signal-sur-bruit augmente, selon
l’équation ∆water wt.% = water wt .%100 × e5.33±0.16−0.97±0.01×ln(SNR), les coefficients variant
ainsi de quelques % selon l’albédo du pixel.
FIGURE 5.12 – a) Incertitude sur l’hydratation de la surface (∆water wt.%) en fonction
du rapport signal-sur-bruit (« SNR » pour Signal-to-Noise Ratio) des données pour deux
spectres ayant des valeurs extrêmes d’albédo. Un SNR de 40 produit une incertitude sur
l’hydratation de 0.3 et 0.5 water wt.% selon l’albédo du spectre. b) Histogramme de fré-
quence cumulative des données en fonction du rapport signal-sur-bruit (« SNR » pour
Signal-to-Noise Ratio). Environ 360 millions de spectres sont représentés dans cet histo-
gramme et ~24% ont un SNR inférieur à 40.
Pour notre étude de la bande à 3 µm à partir des données OMEGA, nous avons d’abord
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sélectionné toutes les données ayant :
— leurs voies C et L valides (températures des détecteurs < 78 K)
— un niveau de calibration de la voie L valide
— un angle d’incidence solaire < 85°
— un angle d’émergence < 20°
— une température dérivée à 5 µm supérieure à 190 K (pour éliminer les pixels ayant
des dépôts de glace de CO2)
6132 cubes OMEGA ont au moins un pixel qui satisfait toutes ces conditions (sur les
9643 enregistrés avant l’arrêt de la voie C). Ce jeu de données comporte environ 360
millions de spectres répartis sur 4 années martiennes, fournissant une riche couverture
spatio-temporelle visible sur la figure 5.11a. La figure 5.12b montre la distribution des
SNR (à 3.2 µm) de ces données. On voit que ~76% des données ont un SNR supérieur
à 40, ce qui correspond à une erreur maximale sur les valeurs d’hydratation de 0.5 water
wt. % (avec water wt.% = 4.17×ESPAT2.9µm). Nous limitons ainsi l’impact du bruit des
données sur nos résultats à 0.5 % en poids en ne sélectionnant que les données ayant un
SNR supérieur ou égal à 40 (soit environ 270 millions de spectres).fac
Pour tous les spectres séléctionnés, nous avons calculé les critères spectraux
H2O(1.5µm), H2O(3.5µm) et l’estimateur d’opacité optique τe f f comme définis dans la
section précédente. Tous les spectres sont préalablement corrigés de l’attenuation atmo-
sphérique (avec le spectre empirique de transmission atmosphérique pour la voie C et le
spectre théorique pour la voie L, cf figure 2.8) et de la contribution du rayonnement tellu-
rique qui est non négligeable à partir de 3 µm (cf équation 2.2 et figure 2.2) avant le calcul
de l’ESPAT à 2.9 µm.
5.2.3 Incertitudes
Les incertitudes sur les valeurs d’hydratation ont trois sources :
1. incertitudes instrumentales
2. incertitudes de type méthodologique sur la relation entre hydratation et ESPAT à
2.9 µm choisie
3. incertitudes causées par les conditions des observations
Concernant le point 1, on vient de voir qu’un filtrage spécifique des données OMEGA a
été implémenté pour limiter cet impact à 0.5 water wt. % (équivalent à 0.12 ESPAT2.9µm),
qui est ainsi une incertitude relative maximale due au bruit des données.
Concernant le point 2, on a vu dans la section 5.1.3 que nous utilisons la relation
water wt% = A× ESPAT2.9µm avec A = 4.17± 0.15. Cette relation, issue de Milliken
and Mustard (2007a,b) (cf figure 5.7a), vient avec une dispersion des valeurs d’hydra-
tation 1σ = 1.15water wt.% (incertitude sur la composition, dans la limite palagonite-
montmorillonite) qui peut être directement propagée à nos résultats. Une source addi-
tionnelle d’incertitude causée par notre méthodologie est le choix de la taille des grains
dominant spectralement les données OMEGA. La relation utilisée reproduit les hydrata-
tions des matériaux de taille inférieure à 45 µm et on a vu (figure 5.7b) que des matériaux
de tailles > 250 µm (ou cémentés) peuvent avoir des coefficients linéaires A jusqu’à 7 fois
plus faibles. Bien que la taille des grains choisie puisse être fausse à l’échelle globale,
le régolite martien comprend globalement une fraction importante de matériau fin dont
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on s’attend à ce qu’elle domine la réponse spectrale de la surface de Mars (Cooper and
Mustard, 1999; Milliken and Mustard, 2007b). L’erreur induite par le choix de la taille des
grains peut alors être considérée comme systématique selon l’écart de la réalité du com-
posant global du régolite à la taille choisie. La taille des grains choisie peut ainsi produire
une surestimation de l’hydratation du régolite martien si la fraction dominant la réponse
spectrale de celui-ci a une taille supérieure à 45 µm. Cet effet devra être gardé à l’esprit
lors de l’interprétation des valeurs absolue d’hydratation, qui resteront ainsi soumise à
une incertitude potentiellement importante. Les expériences en laboratoire ne montrent
pas de grande différence entre la relation choisie et celle de matériaux encore plus fin (A
n’augmente que de quelques % si la taille des particules dominant la réponse spectrale est
de quelques µm). De plus, pour une même hydratation, certaines compositions minéralo-
gique peuvent donner des valeurs d’ESPAT à 2.9 µm différentes de celle de la palagonite
ou de la montmorillonite (sur lesquelles la relation choisie est fondée). Dans ces cas, les
différences d’hydratation pourront provenir d’un biais méthodologique. Les résultats se-
ront comparés (dans la section suivante) avec les connaissances de la minéralogie de la
surface de Mars pour repérer ces éventuels biais.
Concernant le point 3, les conditions d’observation représentent la source principale
d’incertitude relative des valeurs d’hydratation apparente. L’hydratation apparente dimi-
nue lorsque l’opacité optique de l’atmosphère augmente et la quantité d’aérosols dans
l’atmosphère varie entre chaque observation. L’hydratation de la surface est toujours sous-
évaluée à cause des aérosols. On a vu dans la section 5.2.1 que cette quantité d’aérosols
peut être évaluée grâce à τe f f . Par ailleurs, les nuages de glace d’eau influent eux aussi
très fortement sur l’hydratation apparente de la surface et leur quantité peut être évaluée
grâce au critère H2O(3.5µm). Un filtrage spécifique des données fondé sur les valeurs de
ces deux indicateurs permettra d’éliminer les données les plus contaminées et d’interpré-
ter les résultats en fonction de ces biais observationnels.
En résumé, lorsqu’on observe avec OMEGA un endroit de la surface de Mars, l’incer-
titude systématique sur les valeurs d’hydratation apparente proviennent des incertitudes
sur la composition (1σ = 1.15water wt.%) et la taille des grains dominant la bande à 3
µm (le coefficient linéraire A peut potentiellement varier d’un facteur 7). Les incertitudes
relatives sont elles causées par le bruit instrumental (< 0.5water wt.%) et les conditions
atmosphériques lors des observations. L’impact des différents biais possibles présentés ici
sera estimé lors de la présentation des résultats dans la section suivante.
5.3 Résultats
On présente dans cette section les résultats de l’estimation de l’hydratation de la sur-
face de Mars à partir des données OMEGA en utilisant la méthode décrite dans la section
précédente. La distribution spatiale de l’hydratation de la surface est présentée dans la sec-
tion 5.3.1 puis les variations temporelles sont abordées dans la section 5.3.2. Les résultats
sont décrits factuellement, et seules les conclusions les plus évidentes sont énoncées. La




La figure 5.13 est une carte globale à 32 pixels par degrés (≈ 1.8×1.8 km² à l’équateur)
de l’hydratation de la surface de Mars calculée à partir des valeurs d’ESPAT à 2.9 µm
des données OMEGA. Seules les données avec H2O(1.5µm) < 1.5%, H2O(3.5µm) > 0.8
et τe f f < 2.5 sont représentées dans cette carte. Avec ces seuils, environ 70% des cel-
lules de la cartes sont remplies. Si plusieurs mesures étaient disponibles pour un même
pixel de la carte, la valeur affichée est la moyenne de celles-ci. Le bassin d’Hellas n’est
pratiquement pas couvert en raison de sa très basse altitude : la colonne atmosphérique
est très importante, ce qui produit des valeurs de τe f f élevées. Les hautes latitudes de
l’hémisphère sud ne sont que très partiellements couvertes également, car elles sont prin-
cipalement observées par OMEGA lors de l’été de l’hémisphère, saison durant laquelle
l’atmosphère est très chargée en aérosols (les données ont donc un fort τe f f ). L’exclu-
sion des données contaminées par les nuages de glace d’eau est responsable des trous aux
basses latitudes, notamment dans la région de Tharsis où la majeure partie des nuages
de glace d’eau se forme à la saison de l’aphélion. Certains nuages fins peuvent encore
contaminer quelques-unes des données utilisées pour construire cette carte globale (no-
tamment vers 65°N, 130°W) mais leur influence est à peine discernable à l’oeil. Un seuil
plus restrictif sur H2O(3.5µm) diminuerait significativement la couverture spatiale sans
modifier, au premier ordre, l’aspect visuel de la carte. Nous utiliserons un seuil de 0.85
pour construire les histogrammes présentés dans les sections suivantes.
Les plus fortes hydratations observées (> 13 %) sont toutes localisées aux hautes la-
titudes de l’hémisphère nord où la valeur maximale ( 14.5 % d’eau en poids) est atteinte.
L’essentiel des ESPAT à 2.9 µm ne semblent ainsi pas être saturées (cf figure 5.6). La
carte globale présentée améliore grandement la couverture spatiale par rapport aux tra-
vaux préliminaires de Jouglet et al. (2007); Milliken et al. (2007) dans lesquelles seule
l’hydratation de l’hémisphère nord était cartographiée. Il est clair, au vu de la figure 5.13,
que l’hydratation de la surface de Mars augmente avec la latitude et qu’il existe une diffé-
rence entre les deux hémisphères, l’hydratation variant de ~3-4% à l’équateur à ~13% au
nord et ~8% au sud. A une latitude donnée, les valeurs d’hydratation sont assez uniformes
par rapport à cette dépendance à la latitude.
La distribution globale de l’hydratation n’est, au premier ordre, pas du tout correlée
avec l’inertie thermique de la surface (voir figure 3.33 et Putzig and Mellon, 2007a pour
les hautes latitudes) dont les variations sont interprétable en terme de variation de taille
de grains (équation 3.2). Nous avons supposé A constant, et on pourrait donc s’attendre
à ce que nos résultats d’hydratation soient biaisés par les différences de taille de grain à
la surface de Mars. Aux basses latitudes, les terrains de faible inertie thermique (comme
Tharsis, recouvert d’épais dépôts de très fines poussières) ont cependant un ESPAT très
proche de terrains de plus grande inertie thermique (comme Margatarifer ou Chryse Pla-
nitia) malgré des différences de taille moyenne de grain (calculée à partir de l’inertie
thermique) de plusieurs centaines de µm. Les hautes latitudes, qui ont une forte hydra-
tation, ne sont pas caractérisées par des inerties thermiques très différentes de celles des
basses latitudes. Le fait que la distribution globale de l’ESPAT2.9µm ne soit pas corrélée
aux variations de la taille des grains du régolite (inférée à partir de l’inertie thermique)
semble indiquer qu’une certaine gamme de taille de grain domine globalement le compor-
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FIGURE 5.13 – Carte globale de l’hydratation de la surface de Mars (= 4.17 ×
ESPAT2.9µm, en couleur). L’image en fond (en noir et blanc) est la topographie MOLA.
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tement de la bande à 3 µm du régolite martien, différente de la taille de grain contrôlant
l’inertie thermique. On ne sait cependant pas si la fraction de taille retenue pour la quan-
tification de l’hydratation (A=4.17, tailles < 45 µm) est la bonne : les valeurs absolues
de l’hydratation peuvent être globalements biaisées (surestimées, le coefficient A choisi
étant un des plus élevés). Au premier ordre, les variations relatives de l’hydratation ne
résultent ainsi pas d’un biais méthodologique. L’augmentation de l’hydratation avec la
latitude n’est pas non plus un biais observationnel car les hautes latitudes de l’hémisphère
nord sont topographiquement plus basses que les régions équatoriales et l’hémisphère
sud, ce qui produit des τe f f plus grands et diminue a priori Xleur hydratation apparente.
5.3.1.2 Relation avec l’albédo
La distribution de l’hydratation apparente des latitudes équatoriales en fonction de
l’albédo est montrée sur la figure 5.14a. Cet histogramme est composé de données prove-
nant de 82 % de la surface de Mars entre 30°S et 30°N. La valeur moyenne de l’hydrata-
tion pour ces latitudes est de ~4% en masse, avec une dispersion (3σ) de ~1.7 waterwt.%.
Les terrains clairs et les terrains sombre ont un niveau d’hydratation similaire, confirmant
que notre calcul de l’ESPAT n’est pas impacté par l’albédo (cf section 5.1.3). Les terrains
d’albédo intermédiaire ont en moyenne une hydratation plus élevée (~0.5% en poids sup-
plémentaire) qui pourrait être le reflet d’une différence de composition. Cependant, cette
différence reste ambigüe car bien inférieure à l’incertitude relative à la composition de la
quantification de l’hydratation (1σ = 1.15water wt.%)
FIGURE 5.14 – Densités des distributions de l’hydratation de la surface en fonction de
a) l’albédo (Putzig and Mellon, 2007a) pour les latitudes équatoriales et b) l’indice de
couvert de poussière (« Fer nanophase, Ody et al., 2012, voir section 3.4.2.1) pour les
hautes latitudes de l’hémisphère nord.
Aux hautes latitudes de l’hémisphère nord (entre 60°N et 75°N), les variations longitu-
dinale de l’hydratation sont importante. L’hydratation y est toujours forte en comparaison
des basses latitudes (> 6 % en poids) et peut doubler selon la longitude. Ces variations
longitudinales de l’hydratation sont correlées positivement à la quantité de poussière pré-
sente à la surface (estimée grâce au critère spectral « Fer nanophase » de Ody et al. 2012,
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présenté dans la section 3.4.2.1) comme on le voit sur la figure 5.14b. Bien que la cou-
verture spatiale des hautes latitudes de l’hémisphère sud soit moindre, une corrélation
similaire existe, les surfaces poussièreuses étant en apparence plus hydratées.
5.3.1.3 Relation avec la composition minéralogique
On a vu sur la figure 5.9 que les dépôts de minéraux hydratés dans Marwth Vallis
apparaissent plus riches en hydratation (ESPAT à 2.9 µm plus de deux fois plus grand)
que les terrains environnants (déjà constaté par Jouglet et al., 2007). Jensen and Glotch
(2011) ont constaté avec le spectro-imageur CRISM que les dépôts riches en chlorides
(identifiés par Osterloo et al., 2008) ont une moindre absorption à 3 µm que les terrains
environnants. Les chlorides sont des minéraux se formant généralement par évaporation :
des cations se fixent aux ions Cl− et le réseau cristallin résultant est dépourvu d’eau (le sel
de table NaCl est un chloride). La figure 5.15 montre un des dépôts de matériaux riches en
chlorides sur Mars (image THEMIS, figure 5.15a). La figure 5.15b est un extrait de la carte
globale de l’hydratation sur cette même zone, et montre que les dépôts de chloride sont
environ 1% (en poids) moins hydratés que les terrains environnants. Cette différence est
faible (et à l’intérieur de l’incertitude sur la composition) et la bonne corrélation spatiale
avec le dépôt de chloride indique que la différence de composition des terrains peut en
être la cause. Notre analyse ne montre ainsi pas que les chlorides sont forcément moins
hydratés, en l’abscence de mesures en laboratoire de la relation hydratation-ESPAT de ces
minéraux.
FIGURE 5.15 – a) Extrait de la mosaïque THEMIS (de jour) centrée sur [139°W, 39°S].
Les terrains sombres ont été identifiés comme étant des dépôts de chlorides par Osterloo
et al. (2008). b) Extrait de la carte globale de l’hydratation de la surface superposée à
l’image a).
On a vu que l’hydratation des hautes latitudes de l’hémisphère nord présente de fortes
variations longitudinales, positivement corrélées à la quantité de poussière présente à la
surface. Au delà de 75°N, la calotte de glace du pôle nord est entourée de dunes de sable
sombre (les dunes « circumpolaires ») qui ont une hydratation apparente plus faible que
celle de la bande 60-75°N. La figure 5.16 est un extrait de la carte globale de l’hydratation
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centrée sur le pôle nord. On voit que les dunes circumpolaires ont un albédo (<0.15) et une
hydratation plus faibles que les autres terrains à des latitudes proches riches en poussières
(notamment à la latitude 75°N, l’hydratation présente un minimum vers 50°W là où il n’y
a que très peu de poussière). Les dunes circumpolaires sont composées de sédiments qui
étaient piégés dans la calotte du pôle nord et qui en ont été libérés lors de la sublimation
de la glace. Les sédiments s’accumulent ensuite selon les vents locaux, formant les dunes.
Ce processus est abondamment décrit dans la thèse de Marion Massé (Massé, 2010). On
recense ici les différentes causes qui pourraient être responsables du niveau d’hydratation
(relativement faible) des dunes et des variations longitudinales de ce niveau.
La différence d’hydratation des dunes par rapport aux terrains poussiereux pourrait
venir d’une différence de composition et/ou de taille de grain dominante. Les dunes cir-
cumpolaires sont riches en sulfates (Langevin et al., 2005; Massé et al., 2010, 2012) mais
la distribution de leur hydratation ne correspond pas aux cartes d’abondance des sulfates
publiées (la portion entre 135°E et 180° de longitude est beaucoup plus riche en surface
que les autres, sans différence d’hydratation apparente).
FIGURE 5.16 – Projections cylindriques centrées sur le pôle nord de Mars de a) l’albédo
(Putzig and Mellon, 2007a) et b) l’hydratation de la surface. Les trous dans b sont dûs à
la présence de glace d’eau.
On a vu que l’on excluait les données OMEGA montrant la présence de glace d’eau à
la surface. Cependant, de la glace est probablement présente sous la surface des dunes et
ce réservoir pourrait influer sur l’hydratation de la surface. Les variations longitudinales
de l’hydratation pourraient ainsi être causées par des variations de la disponibilité de cette
eau pour l’hydratation de la surface (différentes profondeurs du réservoir ou des processus
rendant disponible l’eau sous-jacente, ou l’y piégeant).
Une des causes possibles des variations de l’hydratation apparente au sein du champs
de dunes circumpolaire pourrait être des variations de la taille des grains composant ces
dunes. Les dunes circumpolaires sont mobiles, et leur front peut se déplacer de plusieurs
mètres par an (voir par exemple Hansen et al., 2011). Massé et al. (2010) présente une
170 CHAPITRE 5. HYDRATATION DE LA SURFACE DE MARS
carte de la densité kilométrique de dunes individuelles dans le champ de dune cirucum-
polaire. L’hydratation semble être corrélée à cette densité, les régions les plus densément
peuplées de dunes apparaîssent comme les plus hydratées. Si la signature spectrale des
dunes est dominée par une fraction spécifique de taille de grains (différente de celle des
terrains environnant), cette corrélation à la densité de dune pourrait être causée par un
biais méthodologique. Cette corrélation n’est cependant spatialement pas tout à fait satis-
faisante et reste donc ambigüe.
5.3.2 Variations temporelles
Diurnes On a vu dans la section 2.1.2.1 que l’orbite de Mars Express est très elliptique
et que la latitude au nadir de son périapse se déplace d’environ 75° par an. Le jeu de
donnée sélectionné ici comprend 4 années martiennes, et la surface de Mars est donc
observée à une multitude d’heures locales (toujours en journée). Cependant, nous n’avons
pas vu de corrélation évidente entre les heures locales des observations et l’hydratation
apparente. Certains endroits près du pôle nord ont même été observés deux fois durant le
même sol, sans qu’une différence du niveau d’hydratation ne soit significative.
Saisonnières On regarde maintenant les variations de l’hydratation apparente selon les
saisons. On regroupe les données utilisées pour construire la carte globale par intervalles
de longitude solaire et on moyenne les valeurs d’hydratation selon longitude et par 1° de
latitude. Le résultat est présenté sur la figure 5.17. Contrairement aux résultats présentés
par Jouglet et al. (2007) et Milliken et al. (2007) sur la base d’un jeu de données OMEGA
plus restreint, on ne voit aucune variation d’hydratation en fonction de la saison pour les
latitudes supérieures à 40°N. Nous considérons que cette importante différence provient
de l’exclusion de la majeure partie des données contaminées par des nuages de glace, ce
qui n’était pas le cas dans les travaux précédents. Nous avons utilisé un seuil sur le critère
H2O(3.5µm) de 0.84 pour sélectionner les données moyennées dans ce diagramme. Par
exemple, le trou entre ~0° et ~25°N de latitude pour la saison 90-135° Ls est casuée par
la ceinture de nuage équatoriale à l’approche de l’aphélion de Mars autour du soleil (voir
figure 5.11a). Cependant, certains nuages très fins sont encore présents dans la figure 5.17
et sont probablement responsables des hauts niveaux d’hydratation des courbes 90-135°
et 135-180° Ls, respectivement entre ~20°S et 0° et entre ~45°S et ~35°S.
On voit sur la figure 5.17 que l’hydratation apparente varie peu avec la latitude entre
~30°S et ~15°N, avec un niveau absolu variant entre ~3 et 4.5 % d’eau en poids selon
la saison. L’hydratation augmente ensuite avec la latitude, atteingnant en moyenne entre
~5.5 et ~6.5 % d’eau en poids au sud et plus de 10% au nord.. La figure 5.18 représente
la moyenne de l’hydratation des données entre 30°S et 0° de latitude (là où les variations
apparentes selon la saison sont les plus importantes) en fonction de la moyenne de leurs
opacités optiques effectives (τe f f ). On voit qu’il y a une nette corrélation entre le niveau
d’hydratation apparente et la quantité d’aérosols qui interagit avec le rayonnement : plus
il y a d’aérosols, plus l’hydratation apparente est basse, de manière similaire à ce qu’on
a vu pour la région de Marwth Vallis dans la section 5.2.1 (figure 5.9). Le résultat est
similaire pour les hautes latitudes de l’hémisphère sud, les saisons où l’on observe la plus
forte hydratation apparente sont celles où la quantité d’aérosols dans l’atmosphère sont
les plus faibles.
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FIGURE 5.17 – Hydratation apparente moyenne en fonction de la latitude pour différents
intervalles de longitude solaire indiqués par différentes couleurs. Les données avec un
H2O(3.5µm) < 0.84 et τe f f > 2.2 ont été exclues des moyennes.
Ainsi, les variations saisonnières de l’hydratation apparente visibles sur la figure 5.17
ne sont pas forcément dues à des changements physiques de l’hydratation de la surface,
mais peuvent résulter d’un biais observationnel. Une part de ces variations s’explique
par les changements saisonniers de la quantité d’aérosols dans l’atmosphère, qui contri-
buent au rayonnement observé par OMEGA. On a vu dans le cas de Marwth vallis que
les aérosols pouvaient diminuer de plusieurs % (en poids) l’hydratation apparente de la
surface. Ici, en moyenne, les différences vont jusqu’à 1% et dominent vraisemblablement
les variations saisonnières apparente de l’hydratation de la surface. On voit qu’il convient
d’être prudent quant à l’interprétation de variations apparentes de l’hydratation. Nos ré-
sultats n’impliquent pas que l’hydratation de la surface ne change pas au cours de l’année,
mais l’incertitude causée par les variations de la quantité d’aérosols cache les potentielles
variations saisonnières de l’hydratation de la surface.
5.4 Discussion
Les résultats présentés dans la section précédente sont ici discutés et comparés aux
autres jeux de données orbitaux et in situ relatifs à l’hydratation du régolite martien. Les
autres mesures de l’hydratation du régolite, depuis l’orbite ou in situ, sont d’abord présen-
tées (section 5.4.1) puis les observations et modélisations du cycle de l’eau sont décrites
(section 5.4.2). Enfin, les résultats d’OMEGA sont discutés à la lumière de ces informa-
tions pour contraindre la nature, l’origine et l’évolution de l’hydratation de la surface de
Mars (section 5.4.3).
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FIGURE 5.18 – Moyennes de l’hydratation en fonction de l’opacité optique effective
(τe f f ) des données entre 30°S et 0° de latitude représentées dans la figure 5.17 (là où
la variation saisonnière de l’hydratation apparente est la plus forte). Différents intervalles
de longitude solaire indiqués par différentes couleurs. L’intervalle 90-135° de Ls n’est
pas représenté en raison d’une probable contamination résiduelle par des nuages de glace
d’eau (son point se placerait néanmoins sur la tendance linéaire, en haut à gauche). Les
barres d’erreurs représentent la variabilité géographique (3σ) à l’interieur de la bande
30°S-0° de latitude (selon les moyennes par 1° de latitude de la figure précédente).
5.4.1 Comparaison avec les autres jeux de données
On passe ici en revue les résultats relatifs à l’hydratation du régolite obtenues par les
instruments orbitaux MONS et MARSIS et par plusieurs instruments à bord des missions
Phoenix et MSL à la surface de Mars.
5.4.1.1 Glace dans le sous-sol
Entre 2002 et 2009, l’instrument Mars Odyssey Neutron Spectrometer (« MONS »)
a mesuré depuis l’orbite le flux de neutron venant de la surface de Mars. Cet instrument
(décrit en détail dans Feldman et al. 2011 et Maurice et al. 2011) fonctionne selon le même
principe que le mode passif de l’instrument DAN à bord de MSL qui a été présenté dans
la section 2.2.2. MONS mesure les absorptions de neutrons du ~1er mètre du régolite, le
principal absorbant étant l’élément hydrogène (donc principalement la molécule d’eau,
mais aussi les minéraux riches en cet élément). MONS a ainsi permis de cartographier la
distribution en « hydrogène équivalent-eau » (Water-equivalent hydrogen, « WEH » dans
la littérature), montrée sur la figure 5.19. La carte montrée en figure 5.19 a été construite
en supposant un contenu en hydrogène homogène sur la profondeur sondée par MONS.
Maurice et al. (2011) présente également une carte du WEH en considérant un modèle à
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deux couches : une couche supérieure dont le WEH est fixé à 2 % en poids et une couche
inférieure dont la profondeur et le WEH sont calculés pour correspondre aux mesures
des différents canaux énergétiques de MONS. On pourrait envisager d’utiliser la carte de
l’hydratation de la fraction supérieure du régolite présentée en figure 5.13 pour fixer le
WEH de la première couche afin de rendre plus réaliste ce dernier modèle.
FIGURE 5.19 – Carte globale du Water Equivalent Hydrogen (WEH) du ~1er mètre du
régolite mesuré par MONS. Les échelles de couleur sont différentes entre les basses la-
titudes (entre 2 et 11 % WEH) et les pôles (entre 10 et 75% WEH). Figure extraite de
Maurice et al. (2011).
On voit sur la figure 5.19 que MONS a mesuré d’importantes abondances d’hydro-
gènes aux hautes latitudes par rapport aux latitudes équatoriales, et ce dans des propor-
tions similaires pour les deux hémisphères. Ce signal a été interprété comme étant causé
par de la glace enterrée à de faibles profondeurs sous la surface, ce qui a été confirmé par
le robot Phoenix qui a observé de la glace quelque cm sous la surface à 68°N de latitude
(Mellon et al., 2009a, voir figure 5.1). Le pergélisol à faible profondeur est probablement
aussi responsable de l’augmentation du WEH de MONS à partir de ~40° de latitude, car
des récents impacts de météorite excavent de la glace d’eau depuis le sous-sol à ces lati-
tudes (Byrne et al., 2009; Dundas et al., 2014).
Les différences entre l’hydratation de la surface observée par OMEGA (figure 5.13) et
le WEH observé par MONS aux latitudes équatoriales proviennent probablement du fait
qu’OMEGA n’observe que les premières centaines de µm du régolite alors que MONS
mesure un WEH intégré sur plusieurs dizaines de cm. Le fort WEH dans Arabia Terra
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et les autres variations équatoriales du WEH peuvent ainsi être interprétés étant des dé-
pôts de minéraux hydratés (riches en hydrogène) sous la surface optique observée par
OMEGA.
Le radar MARSIS (« Mars Advanced Radar for Subsurface and Ionospheric Sou-
ding ») embarqué à bord de Mars Express a mesuré la réflectivité du régolite entre 3
et 5 MHz. La fréquence de ce radar fait que l’écho de surface sonde le régolite sur plu-
sieurs dizaines de mètres. Mouginot et al. (2010, 2012) ont cartographié globalement les
rélfectivités diélectriques du régolite martien et observent une diminution avec la latitude,
de manière similaire à l’augmentation du WEH de MONS. L’eau a une constante diélec-
trique très forte (~80, pour entre 3 et 12 pour les matériaux géologiques anhydres) à ces
fréquences et la diminution des constantes diélectriques avec la latitude est interprétée
comme une augmentation de l’abondance de glace dans le sous-sol. MONS et MARSIS
permettent ainsi de sonder le contenu en eau du régolite martien sur des profondeurs mé-
trique et décamétrique respectivement. Les deux expériences ont révélé la présence de
glace dans le sous-sol martien, surtout aux hautes latitudes. Des différences existent entre
les détections de MONS et de MARSIS. MARSIS observe de très faibles constantes di-
électriques pour l’ensemble des basses plaines du nord (Mouginot et al., 2012) alors que
le WEH de MONS est faible pour les plaines du nord sous ~55° de latitude. Ceci révèle
que de la glace est présente en abondance sous le premier mètre du régolite aux moyennes
latitudes.
Comme on l’a déjà mentionné, il est possible que la glace du sous-sol influe sur l’hy-
dratation de la surface optique, par diffusion de la vapeur d’eau entre l’atmosphère et le
réservoir d’eau souterrain . Au pôle nord, OMEGA et MONS observent un même mini-
mum d’hydratation ou de WEH vers 75°N, 55°W corrélation pour pôle nord, ce qui pour-
rait indiquer une relation entre l’eau souterraine et l’hydratation de la surface. Cependant,
MONS observe un WEH similaire pour les hautes latitudes des deux hémisphères alors
qu’OMEGA observe clairement une dichotomie indiquant que les premières centaines
de µm du régolite de l’hémisphère sud sont moins hydratés qu’au nord. Les données
OMEGA ne révèlent pas non plus de variations interannuelles de l’hydratation de la sur-
face (comparé à même Ls), ce qui devrait être le cas par diffusion à travers le régolite
de vapeur d’eau provenant de glace enterrée non stable, comme cela à été proposé pour
l’hémisphère sud (Mellon et al., 2004; Jakosky et al., 2005).
5.4.1.2 Expériences in situ
Plusieurs expériences permettant d’étudier le cycle de l’eau et en particulier l’hydrata-
tion du régolite ont été ménées par les robots Phoenix et Curiosity. Les deux missions sont
équipées d’expériences permettant une mesure quantitative (en température) de l’hydra-
tation et de la force des liens entre les molécules d’H2O et d’OH et le régolite. Ces deux
expériences (SAM, présenté dans la section 2.2.2 pour Curiosity et TEGA pour « Thermal
and Evolved Gas Analyzer » pour Phoenix) consistent en un four (milieu purgé) dans le-
quel un échantillon du régolite, récolté à la surface par un bras mécanique puis tamisé, est
déposé. L’échantillon est alors chauffé et les gaz progressivement relâchés sont comptés
et identifiés (par spectroscopie de masse). Dans cette section, les résultats de ces expé-
riences sont présentées, avec ceux de DAN, CheMin et ChemCam pour Curiosity et avec
ceux de la sonde de mesure de conductivité électrique TECP (« Thermal and Electrical
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Conductivity Probe ») pour Phoenix.
MSL Plusieurs échantillons de la dune de sable de Rocknest (voir figure 4.4) ont été
prélévés (dans les premiers cm du régolite) par le bras mécanique de Curiosity, tamisé à
150 µm, puis délivrés à l’instrument SAM. Ces échantillons sont placés en milieu purgé
puis chauffés et SAM mesure la nature et l’abondance des gaz relâchés. Les résultats
de SAM pour quatre échantillons à Rocknest sont montrés sur la figure 5.20. La vapeur
d’eau est le gaz le plus abondant produit par ces expériences, et ce dès le début du chauf-
fage. La température de désorption de l’eau d’hydratation dépend de la composition du
substrat (les sites exposés) et de la microstructure poreuse du matériau : les molécules
d’eau adsorbées désorbent en premier, puis les molécules chemisorbées et enfin les grou-
pements hydroxyls se recombinent en H2O à haute température (Dyar et al., 2010). Leshin
et al. (2013) et Archer et al. (2014) interprètent l’augmentation de H2O aux basses tem-
pératures (<180K) comme la contribution de l’eau faiblement liée aux matériaux comme
les sulfates, les perchlorates et les allophanes. La majeure partie de la vapeur d’eau est
cependant relâchée à plus haute température (entre 180 et 450 K), indiquant plus proba-
blement les molécules chemisorbées liées à plus haute énergie aux substrats. A très haute
température (>500K), les groupements hydroxyl se libèrent des matériaux et peuvent se
recombiner en molécules d’eau, contribuant aux flux d’H2O de la figure 5.20. Ces mesures
estiment l’hydratation totale des échantillons de Rocknest entre 1.6± 0.9 et 2.4± 1.4 %
en poids et indiquent qu’en majeure partie, cette hydratation n’est pas de l’eau adsorbée
liée à faible énergie avec le substrat (Leshin et al., 2013).
FIGURE 5.20 – Evolution des gaz relâchés par les échantillons à Rocknest en fonction de
la température par SAM. Figure extraire de Archer et al. (2014).
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A Rocknest, l’instrument CheMin (cristallographie par rayons X, voir section 2.2.2)
n’a pas détecté de phase hydratée (Bish et al., 2013). Ceci implique que les composants
hydratés sont soit dans la phase amorphe du régolite, non détectable par CheMin, soit
sont répartis dans plusieurs phases cristallines en très faible abondance (sous le seuil
de détection de CheMin, 1%). Auncun minéral hydraté n’est cependant nécessaire pour
reproduire les figures de diffraction par rayon X des échantillons à Rocknest. A partir de
comparaisons entre les mesures APXS et CheMin, Bish et al. (2013) estime que la phase
amorphe représente ~25% de l’échantillon, ce qui porterait son hydratation à 5-9 % en
poids si la totalité de l’hydratation mesurée par SAM y était concentrée.
L’instrument DAN, présenté dans la section 2.2.2, est une version embarquée de
MONS et a ainsi pu mesurer l’abondance en hydrogène des premiers décimètres du ré-
golite. Mitrofanov et al. (2014) présente les résultats de cette expérience pour les 360
premiers sols de la mission, rélévant des abondance d’hydrogène équivalent-eau (WEH)
entre 1.5 et 2.2 % pour les premiers ~15 cm puis entre 1.5 et 3.5 % pour le régolite plus
profond (et cependant < 1 m). A Rocknest, Mitrofanov et al. (2014) indique une abon-
dance de 2.2 % pour les matériaux récoltés quelques cm sous la surface, en accord avec
les valeurs mesurées par SAM. Durant les 360 premiers sols de la mission, DAN n’a pas
détecté d’important réservoir d’hydrogène enfoui.
Le LIBS de l’instrument ChemCam (présenté dans la section 2.2.2) mesure une émis-
sion liée à l’hydrogène présent dans les matériaux vaporisés (vers 656 nm). Cette ligne
d’émission (nommée « signal H » par la suite) est analysée par Meslin et al. (2013) et se
trouve être systématiquement plus forte dans la poussière martienne (sondée par les pre-
miers tirs de LIBS) que dans les matériaux compacts (les rochers). Des tirs successifs sur
des cibles homogènes ne montrent pas de variation de l’hydratation avec la profondeur
sondée et un résultat similaire est observé lors des grilles de tirs du LIBS dans les tran-
chées creusées par le robot (Meslin et al., 2013). L’hydratation ne varie ainsi pas dans le
premier ~mm du régolite, et varie seulement avec la composition (le signal H est d’autant
plus fort qu’il y a de poussière ou du composant amorphe hydraté caractérisé par SAM,
CheMin et APXS). Plus le régolite est composés de matériaux fins, plus le signal H varie
avec la profondeur selon les grains rencontrés par le laser. ChemCam n’a pas détecté de
variations diurnes significatives du signal H (Meslin et al., 2013; Schröder et al., 2014),
notamment entre l’aube et les heures de jour alors que RH varie de plus d’un ordre de
grandeur (Harri et al., 2014). Ceci montre que l’essentiel de l’hydratation observée est
non-échangeable avec l’atmosphère dans les conditions actuelles.
La quantification précise du signal H du LIBS de ChemCam en terme de pourcentage
d’équivalent-eau reste encore un problème (ChemCam est le premier LIBS à quitter la
Terre) car la compréhension de la physique du plasma et de la mesure de LIBS est en-
core imprécise et les biais induits pourraient même compromettre certaines comparaisons
relatives du signal H. Des efforts ont été engagés (par exemple Rapin et al., 2014) pour
résoudre ce problème.
Avec notre séléction des données d’OMEGA, nous avons 5 observations des plaines
du nord du cratère Gale où était Curiosity, toutes réalisées avant l’arrêt de la voie C et le
début de la mission MSL. Ces observations sont présentées dans le tableau 5.1 et donnent
une hydratation moyenne de 4±1% en poids. Deux cubes qui indiquent une forte hydra-
tation (1577_3 et 6433_2) ont un critère de nuage de glace d’eau (H2O(3.5µm)) inférieur
à 0.8, ce qui peut indiquer la présence de fins nuage lors de ces observations, augmentant
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l’hydratation apparente de la surface. Les cubes 6676_4, 2363_4 et 5273_4 ne semblent
pas avoir ce problème et leurs valeurs d’hydratation sont agencées selon les τe f f comme
on l’a vu précédemment (l’hydratation apparente diminue lorsque τe f f augmente). L’ob-
servation du cube 5273_4, sans nuage et avec le plus faible τe f f , fournit donc la plus
fiable estimation de l’hydratation de la surface, 4.68± 0.26 % en poids (avec un 1σ due
à l’incertitude sur la composition de 1.15 % en poids). Cette estimation est plus élevée
que les mesures de SAM et DAN présentées précédemment. OMEGA ne mesure que la
fraction supérieure de la surface (premiers ~100µm au maximum), et pourrait donc être
plus influencé par la couche de poussière ou de composé amorphe plus riche en hydrogène
d’après ChemCam et CheMin que les mesures de SAM et de DAN qui sont des mesures
d’ensemble de l’hydratation du régolite sur plusieurs cm et dm.






Erreur relative à cause
du bruit des données
(% massique)
1577_3 2.15 0.78 190° 5.02 0.24
2363_4 2.30 0.83 324° 3.50 0.18
5273_4 1.80 0.83 29 4.68 0.26
6433_2 2.41 0.78 185° 4.06 0.20
6676_4 2.83 0.84 228° 2.87 0.13
TABLE 5.1 – Observations OMEGA des plaines du nord du cratère Gale à proximité du
site d’atterrissage de Curiosity (pixel de ~900m×900m). Le cube 5273_4 fournit l’esti-
mation la plus fiable de la teneur en H2O du régolite supérieur.
Phoenix L’expérience TEGA à bord de la mission Phoenix a produit des mesures simi-
laires à celles de SAM. La quantité de vapeur d’eau relâchée à basse température (<200°C)
est très faible, ce qui indique l’absence de grandes quantités d’eau adsorbée, l’essentiel
s’échappant à plus haute température. L’hydratation totale de l’échantillon est estimée à
2% en poids (Smith et al., 2009). A Phoenix (68°N), de la glace d’eau a pourtant été
observée quelques cm sous la surface (Mellon et al., 2009a,b; Smith et al., 2009) et l’ex-
périence TECP a mesuré un signal de forte conductivité électrique inteprété par Stillman
and Grimm (2011) comme étant causé par de grande quantités d’eau adsorbée. De plus,
Arvidson et al. (2009); Shaw et al. (2009) expliquent que les résistances mécanique et
cohésive du régolite autour de Phoenix sont controlées par des grandes quantités d’eau
adsorbée. Enfin, pour expliquer la distribution verticale des perchlorates (environ 1% en
poids ont été détecté, Hecht et al., 2009), Cull et al. (2010) fait intervenir un mécanisme
impliquant le transport de ces éléments au sein des films liquides nanommétriques formés
par l’eau adsorbée.
Les 11 observations OMEGA des plaines où Phoenix a effectué ces mesures donnent
en moyenne une hydratation de 8.6% en poids (1σ = 0.5% en poids), bien plus élevée
que pour le cratère Gale et que ce qui a été mesuré par Phoenix. On ne remarque pas
de variation systématique avec la saison et l’heure locale. Il est possible que l’essen-
tiel de l’hydratation à Phoenix soit concentré dans les premiers µm du régolite, comme
proposé par (Poulet et al., 2010). Dans ce cas, l’augmentation de l’hydratation avec la
178 CHAPITRE 5. HYDRATATION DE LA SURFACE DE MARS
latitude serait limitée au premiers µm de la surface. On peut également envisager que la
collecte et le tamissage des échantillons avant leur analyse par TEGA les aient déstabilisé
et qu’une partie importante de l’eau adsorbée ait ainsi été perdue. Finalement, une incer-
titude persiste sur les masses d’échantillons effectivement analysés par TEGA et SAM,
ce qui pourrait modifier d’un facteur 2 leurs estimations de l’hydratation.
5.4.2 Relation avec le cycle de l’eau
On l’a vu dans la section 5.1.3, les matériaux adsorbent d’autant plus d’eau que l’hu-
midité relative (RH) est élevée (figure 5.4). Le cycle de l’eau, c’est à dire la distribution
et l’évolution de PH2O, peut être simulé par les modèles climatiques globaux (GCM),
comme celui de Forget et al. (1999). A chaque pas de temps, le modèle 1D de calcul des
équilibres dynamiques (utilisé dans les chapitres 3 et 4 et présenté dans la section 3.1.1)
va lire une carte globale de PH2O préalablement produite par le GCM. Le modèle 1D per-
met de calculer la température et donc la pression de vapeur saturante Psat . On a ainsi
accès à PH2O/Psat , c’est-à-dire à RH. Nous avons utilisé le modèle pour calculer le RH
sur une grille de 0.5×0.5° de latitude et de longitude, avec une résolution temporelle de
1 H. Les valeurs d’albédo et d’inertie thermique utilisées sont celles publiées par Putzig
and Mellon (2007a). Nous avons associé à chaque pixel OMEGA la valeur de RH la plus
proche en distance et en temps. Le résultat est montré sur la figure 5.21.
FIGURE 5.21 – Histogrammes bi-dimensionnels des valeurs d’hydratation mesurées par
OMEGA en fonction de l’humidité relative simulée. Chaque graphique comporte les don-
nées d’une bande de 10° de latitude (30° pour les hautes latitudes pour lesquelle l’échelle
de l’axe des ordonnées est différente). Le graphique entre 30°S et 20°S de latitude (en haut
à droite) est reproduit en bas à droite avec τe f f en couleur, et l’on voit que les grandes va-
leurs d’hydratation qui correspondent aux fortes valeurs de RH proviennent des données
les moins perturbées par les aérosols atmosphériques.
Certaines bandes de latitude semblent montrer une augmentation de l’hydratation avec
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RH (entre 50°S et 10°S) mais ces variations apparentes pourraient être un biais observa-
tionnel car les observations donnant les plus fortes hydratation sont celles qui sont le
moins perturbées par les aérosols, et correspondent aux forts RH. Etant donné ce biais
observationnel et l’impact important qu’il a (cf figures 5.9 et 5.18), il est difficile de
conclure quant à la nature adsorbée ou non de l’hydratation vue par OMEGA. De plus,
l’hémisphère nord Ne montre pas de variation apparente similaire malgré des RH proches.
RH varie de plus de 3 ordres de grandeurs sans qu’il y ait de corrélation évidente avec
l’hydratation de la surface. Nous avons lissé les simulations de RH sur 1, 3 et 6 mois et
leur correspondance avec les données OMEGA ne révèle alors pas de différence.
Les hautes latitudes (>60°) sont observées par OMEGA durant leur été respectif et les
pixels considérés sont libres de toute glace. Durant cette saison, les variations de RH avec
la latitude se semblent pas suffisantes pour expliquer l’augmentation de l’hydratation avec
la latitude. OMEGA a observé des terrains aux basses et hautes latitudes de Mars dans des
conditions de RH similaires alors que leurs niveau d’hydratation sont très différents. Un
autre phénomène que l’adsorption semble ainsi être responsable de l’hydratation observée
par OMEGA.
Notre simulation de RH peut cependant être biaisée. On a vu que PH2O provenait d’un
GCM (d’il y a 5 ans) plus complexe que notre modèle dont le rôle est de simuler Psat .
Des récents développements dans la paramétrisation des nuages (microphysique et effet
radiatif) ne sont pas pris en compte dans notre calcul de PH2O et de Psat , ce qui pourrait
en modifier les résultats (Navarro et al., 2014). Les comparaisons avec les nouvelles si-
mulations montrent notamment qu’aux régions équatorialles, le PH2O de nos simulations
est artificiellement trop élevé aux endroits où il est important car les nuages ne sont pas
modélisés. De plus, la distribution verticale de la vapeur d’eau dans l’atmosphère pourrait
bien être différente de celle utilisée dans nos simulations (qui considèrent un mélange
parfait) (Tamppari et al., 2010). La carte globale des moyennes annuelles de nos simula-
tions de RH (notée ¯RH) est montrée sur la figure 5.22a et la moyenne annuelle de PH2O
issue du GCM bénéficiant des travaux présentés dans Navarro et al. (2014) est montrée en
figure 5.22b. Une ¯RH = 1 signifie que la saturation de la vapeur d’eau atmosphérique est
atteinte toute l’année. On voit que PH2O augmente principalement avec l’altitude et que
les hautes latitudes de l’hémisphère sud ont ainsi une PH2O moyenne beaucoup plus faible
que celles de l’hémisphère nord. En raison des très faibles températures au pôle sud, cette
région atteint toutefois des valeurs de RH similaires à celles de la région du pôle nord.
Les deux paramètres présentés sur la figure 5.22 retracent ensemble les dépositions
de glace ou de neige d’eau à la surface de Mars. Le givre se dépose lorsque RH=1 mais
seulement lorsqu’il y a assez de vapeur d’eau. Par exemple, un anneau de glace d’eau
autour des hautes latitudes durant l’hiver est systématiquement observé pour l’hémisphère
nord, mais il n’est que partiel et parfois absent dans le cas de l’hémisphère sud (Kieffer
et al., 2000; Appéré et al., 2011; Titus and Cushing, 2014) malgré des RH similaires.
L’hydratation des hautes latitudes est correlée aux endroits où se dépose le givre chaque
année, ce qui explique l’asymétrie de l’hydratation entre les deux hémisphères. Une telle
corrélation, si elle n’est pas fortuite, pourrait indiquer que la présence saisonnière de givre
d’eau à la surface a un impact à long terme sur les matériaux de la surface : le régolite
serait altéré par la proximité immédiate de givre et de films nanommétriques d’eau liquide.
Une telle action, déjà été évoquée dans la littérature ( « palagonitisation » que l’on a vu
dans la section 2.2.1 et par exemple dans Chevrier and Mathé, 2007), est appuyée par notre
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FIGURE 5.22 – Cartes globales de : a) la moyenne annuelle de l’humidité relative (PH2O
calculée par le « vieux » GCM et Psat par le modèle 1D, voir texte) ; b) la moyenne an-
nuelle de PH2O dans la première couche de l’atmosphère (calculée par le « nouveau »
GCM prenant en compte les nuages), figure fournie par Alizée Pottier et François Forget.
analyse. Un description générale de ce mécanisme, encore à préciser, est donnée dans la
section suivante. On a vu qu’aux hautes latitudes, l’hydratation est plus forte lorsqu’il y
a de la poussière fine à la surface (figure 5.14b). Un régolite riche en poussière a plus
de surface de contact avec les molécules d’eau, et pourrait donc être plus hydraté qu’un
régolite plus grossier en raison d’une plus grande surface d’altération à long terme par les
molécules d’eau.
Alternativement, l’asymétrie d’hydratation entre les deux hémisphères peut avoir deux
autres explications qui sont discutées ci-après :
1. Les simulations de RH ne reproduisent pas correctement les vraies conditions à la
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surface de Mars
2. Le régolite des hautes latitudes de l’hémisphère sud n’a pas la même composition
ou les mêmes propriétés physiques que celui de l’hémisphère nord.
Concernant le premier point, nous avons déjà mentionné que le cycle de l’eau (l’évolution
PH2O) utilisé pour calculer globalement RH à partir du modèle à une dimension reprodui-
sait mal certains aspects du cycle de l’eau. Navarro et al. (2014) signale par ailleurs que les
simulations du cycle de l’eau que l’on a utilisé pour calculer RH ne reproduisent pas par-
faitement les observations de TES (Smith, 2004) et d’OMEGA (Maltagliati et al., 2011),
même lorsque l’effet des nuages est pris en compte. Les différences sont les plus impor-
tantes aux tropiques après l’été de l’hémisphère nord (Ls >180°). La répartition verticale
de la vapeur d’eau dans les basses couches de l’atmosphère est aussi probablement mal
modélisée (on peut voir par exemple les observations de Tamppari et al., 2010 et Malta-
gliati et al., 2013), ce qui pourrait modifier significativement les prédictions de RH à la
surface. Toutefois, au premier ordre, les simulations des modèles utilisés ici reproduisent
assez fidèlement le cycle de l’eau (Montmessin et al., 2004). Par exemple, la RH prédite
au cratère Gale est proche des mesures de REMS récemment publiées (Harri et al., 2014).
La simulation de PH2O présentée sur la figure 5.22 provient elle d’un modèle 3D plus
récent et qui simule la formation, l’évolution et l’impact des nuages (microphysique et
effet radiatif, Navarro et al., 2014), et reproduit mieux les observations du cycle de l’eau
(notamment celles de SPICAM, Guslyakova et al., 2014). La simulation de PH2O présen-
tée sur la figure 5.22 provient elle d’un modèle 3D plus récent et qui simule la formation,
l’évolution et l’impact des nuages (microphysique et effet radiatif, Navarro et al., 2014),
et reproduit mieux les observations du cycle de l’eau (notamment celles de SPICAM,
Guslyakova et al., 2014). Il est nécessaire d’effectuer des comparaisons des valeurs d’hy-
dratation d’OMEGA avec des simulations de RH directement issues de ce modèle plus
récent.
Concernant le point 2, bien que les hautes latitudes de l’hémisphère sud soient les
plus difficiles à étudier depuis l’orbite à cause de la glace carbonique persistante et de
nombreuses tempêtes de poussière, les signatures spectrales (donc la composition) de
la surface ne montrent pas de différence fondamentale avec le reste de la planète. Les
spectres sont assez similaires à ceux de l’hémisphère nord (Bandfield, 2002; Poulet et al.,
2008b). La différence principale entre les deux hémisphères est que les hautes latitudes
de l’hémisphère sud ont un couvert de poussière moins important que celles du nord (Ody
et al., 2012). Cependant, cette différence n’explique pas quantitativement la différence
d’hydratation entre les deux hémisphères : des terrains situés au nord avec un couvert de
poussière équivalent à celui des hautes latitudes de l’hémisphère sud sont toujours plus
hydratés. Certaines variations d’hydratation à une longitude donnée sont bien corrélées à
des différences du couvert de poussière (cf figure 5.14b), mais l’asymétrie hémisphérique
de l’hydratation est causée par un processus indépendant du couvert de poussière.
5.4.3 Nature, origine et stabilité de l’hydratation du régolite
Aux basses latitudes, on n’observe avec OMEGA aucune variation significative de
l’hydratation en fonction de la taille des grains, de l’humidité relative ou de PH2O. On a
vu dans la section 5.1.1 que la quantité d’eau adsorbée par un matériau dépend de ces
paramètres (équation 5.1). Il est donc peu probable que l’essentiel de l’hydratation vue
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par OMEGA aux basses latitudes soit causée par de l’eau adsorbée liée à faible énergie
au matériaux de la surface. Cette conclusion est renforcée par les expériences récentes de
Curiosity, notamment par le LIBS de ChemCam qui n’observe aucune variation du signal
H entre l’aube (où la RH atteint ~40% dans Gale, Harri et al., 2014) et les heures de
journée (Meslin et al., 2013; Schröder et al., 2014). Cette hydratation apparaît stable tout
au long de l’année martienne car ses potentielles variations sont cachées par les variations
des conditions d’observation (τe f f ) qui affectent les mesures d’OMEGA (l’hydratation
apparente varie en moyenne de ~1.2% en poids selon le τe f f , figure 5.18).
Les mesures in-situ des instruments TEGA et SAM à bord de Phoenix et Curiosity
indiquent des niveaux d’hydratation plus faibles que ceux inférés à partir des données
OMEGA et de la relation water wt.% = 4.17× ESPAT2.9µm (respectivement 1.5-3 % et
~2 % contre 4-5 % et 8-11 % en poids). Les échantillons analysés par SAM et TEGA
ont préalablement été récoltés à la surface et tamisés (< 150 µm). Il est possible que ce
protocole ait déstabilisé les échantillons (notamment les pores), enlevant les molécules
d’eau faiblement liées au substrat. La différence entre OMEGA et les mesures TEGA
de Phoenix reste très importante mais en prenant en compte les incertitudes relatives au
poids des échantillons analysés, les mesures d’OMEGA et de SAM ne sont pas forcément
en désaccord, de telle manière qu’aux basses latitudes, l’hydratation vue par OMEGA
pourrait être représentative de celle des premiers cm du régolite observés par SAM. La
non-observation d’une variation significative du signal H avec la profondeur par le LIBS
de ChemCam (Meslin et al., 2013) renforce cette conclusion.
Les résultats de SAM (figure 5.20) ont permis une mesure en température de l’énergie
des liens d’hydratation, rélévant que très peu d’eau est libérée à des températures carac-
téristiques de l’adsorption. L’essentiel de l’hydratation est donc constituée de molécules
d’eau chemisorbées, retenues à plus forte énergie par leur liens ou la structure 3D du ma-
tériau poreux, et de l’eau de structure (groupement hydroxyls et molécules d’eau). Il est
probable que la bande à 3 µm observée dans tous les spectres (sans glaces) de la surface de
Mars est causée par à la fois les molécules d’eau H2O et les groupements hydroxyls OH
−.
L’analyse des proportions relatives de ces deux composants est rendue très compliquée
par le CO2 atmosphérique qui transmet peu de rayonnement dans la région des vibra-
tions fondamentales des groupements −O−H (~2.65-2.85 µm), qui comprend également
certaines vibrations des molécules d’eau.
Certains minéraux qui comprennent peu d’eau dans leur structure minéralogique (comme
les chlorides) montrent une hydratation apparente plus faible (figure 5.15) et les grands dé-
pôts de minéraux hydratés comme les phyllosilicates et les sulfates montrent eux une hy-
dratation plus importante que leurs terrains environnants (figure 5.9). Ces deux exemples
montrent l’importance de l’eau de structure dans les minéraux et représentent des exep-
tions au bruit de fond de l’hydratation (~3-5% en poids) des basses latitudes. On peut
ainsi imaginer que le reste du régolite martien, non caractérisé par des minéralogies parti-
culières, est constitué de matériaux de composition assez homogène puisqu’hydratés dans
les mêmes proportions. Les mesures de composition chimique du régolite réalisés par les
instruments APXS à bord de plusieurs missions in situ (très espacées géographiquement,
cf figure 2.16) sont en effet globalement très proches (bien qu’il y ait d’importantes exep-
tions locales), ce qui accrédite cette hypothèse (Yen et al., 2014). A cet égard, les faibles
variations moyennes de l’hydratation en fonction de l’albédo (< 0.5 % en poids, figure
5.14a) pourraient être expliquées par des différence de composition entre les grands en-
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sembles d’albédo.
L’hydratation augmente fortement avec la latitude avec une asymétrie entre les deux
hémisphères. On atteint ~13 % (en poids) d’hydratation au nord contre seulement ~8%
(en poids) au sud. Le fait que cette hydratation ne varie en apparence pas pendant plus de
100° de Ls (figure 5.17) malgré la température qui augmente (et RH qui diminue entre
la fin du printemps et la fin de l’été) semble indiquer que cette hydratation n’est pas
non plus causée par de l’eau adsorbée. L’hydratation des hautes latitudes semble stable
au regard des cycles diurnes et saisonniers des conditions atmosphériques. A contrario,
il est possible que cette hydratation soit de l’eau adsorbée avec des cinétiques impli-
quées très lentes, bien plus que ce qu’on pourrait attendre des oxyhydroxydes abondants
dans la poussière martienne (Beck et al., 2010). Les mesures de Phoenix sont à cet égard
contradictoires, car la sonde TECP et le bras mécanique ont revélés plusieurs indices de
la présence de grandes quantités d’eau adsorbée à 68°N de latitude, sans que TEGA ne
mesure un contenu en eau des premiers cm du régolite différent de mesuré par SAM à
l’équateur (Smith et al., 2009; Arvidson et al., 2009; Stillman and Grimm, 2011). Il est
possible que la collecte mécanique et le tamisage des échantillons analysés par TEGA
aient effectivement déstabilisé et libéré l’eau adsorbée qui était liée à faible énergie aux
matériaux.
Aux hautes latitudes, l’hydratation est positivement correlée à l’abondance de pous-
sière à la surface (figure 5.14b). Plus il y a de poussière, plus la surface spécifique (Sm
dans l’équation 5.1) augmente, et plus on s’attend donc à avoir de l’eau adsorbée dans des
conditions constantes. CheMin et ChemCam nous indiquent que la poussière (le « com-
posé amorphe ») est structurellement plus hydratée que le reste cristallin du régolite. Ce-
pendant, les différences entre les deux hémisphères ne peuvent pas être quantitativement
expliquées seulement avec l’abondance de poussière, leurs couvertures étant plus proches
que leurs niveaux d’hydratation. Les humidités relatives aux hautes latitudes sont simi-
laires entre les deux hémisphères durant leur printemp et été respectif (figure 5.21), alors
que les niveaux d’hydratation sont différents, ce qui ne devrait pas être le cas pour de
l’adsorption sur des matériaux de composition semblables. La principale différence entre
les conditions atmosphériques des deux hémisphère est la présence de la principale source
de l’atmosphère en vapeur d’eau au nord (la calotte polaire) et la plus basse altitude des
terrains au nord. Ensemble, ces deux propriétés font que PH2O est plus importante dans
l’hémisphère nord (figure 5.22b), ce qui produit une importante asymétrie hémisphérique
des dépôts saisonniers de givre d’eau à la surface de Mars. La distribution de l’hydrata-
tion aux hautes latitudes corrèle ainsi bien les dépôts annuels de givre à la surface, ce qui
pourrait indiquer une action à long terme du givre sur les matériaux du régolite. La pré-
sence régulière de givre au contact pourrait altérer le régolite, soit en hydratant de manière
plus stable les matériaux existants (avec en bout de chaîne, leur saturation en eau et hy-
droxyls), comme pour les sulfates et perchlorates, ou convertir des minéraux existants en
nouveaux composés très hydratés, comme proposé par Chevrier and Mathé (2007); Kite
et al. (2013a) selon le processus de palagonitisation (et de formation d’autres produits
d’altération acqueuse) évoqué depuis les missions Viking. Les régions très poussièreuses
des hautes latitudes seraient alors plus hydratées en raison d’une plus grande surface de
contact par unité de volume avec les molécules d’eau. Aux basses latitudes, l’hydratation
ne varie pas avec l’abondance de la poussière, ce qui exclut une dépendance globale de
l’hydratation à la surface par unité de volume. La dépendance de l’hydratation à la surface
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de contact est modulée, voire déclenchée, par le processus qui fait augmenter l’hydrata-
tion avec la latitude indépendamment de la surface de contact, processus qui semble être
l’altération de la surface par le givre saisonnier.
Lorsque l’obliquité de la planète varie (cf section ??), les zones où se dépose durant
les saisons froides le givre d’eau d’eau peuvent atteindre les basses latitudes. Cependant,
la distribution de l’hydratation est aujourd’hui stable avec le cycle de l’eau présente : il
n’y a pas de hauts niveaux d’hydratation aux basses latitudes. Cela semble indiquer que
l’hydratation actuelle des basses latitudes pourrait n’être que le résidu d’une forte hydra-
tation passée qui était semblable à celle qu’on observe aujourd’hui aux hautes latitudes
sous l’action du givre. Avec l’évolution de l’obliquité jusqu’aux conditions actuelles, les
basses latitudes n’auraient gardé que leur hydratation liée à haute énergie, expliquant à
la fois le caractère homogène de l’hydratation des basses latitudes (bruit de fond de 3-5
% en poids) et son caractère non-échangeable avec l’atmosphère (pas de variations sai-
sonnières et hautes températures de désorption). La cinétique de l’hydratation du régolite
martien semble donc au moins pluri-annuelle et inférieure au temps nécessaire à d’im-
portants changements d’obliquité (quelques Ma). Ceci met en avant le rôle du régolite
martien comme un réservoir d’eau, à la fois stable sur des temps géologiques (le bruit de
fond de l’hydratation) et transitoire devant les variations d’obliquité (les zones de forte
hydratation aujourd’hui aux hautes latitudes).
5.5 Conclusion
L’étude de l’hydratation de la surface de Mars présentée dans ce chapitre représente
à ce jour l’étude la plus complète de la bande à 3 µm depuis l’orbite. Comparativement
aux études précédentes de Jouglet et al. (2007) et Milliken et al. (2007), le jeu de données
étudié ici, 6130 cubes de donnée couvrant 4 années martiennes, est bien plus vaste spatia-
lement et temporellement. Des nouveaux processus de filtrage des données, notamment
des nuages de glace d’eau, ont été appliqués et ont permis de s’affranchir de plusieurs
biais présents dans les études précédentes.
Les facteurs reliant la bande à 3 µm et les différentes formes d’hydratation ont été pré-
sentés, permettant une estimation quantitative de l’hydratation à partir de la bande à 3 µm
basée sur de nombreuses mesures en laboratoire d’analogues des phases hydratées mar-
tiennes. Le résultat reste très dépendant des hypothèses faites, notamment sur la taille des
grains du régolite. En conséquence, les estimations de l’hydratation des régolites cémen-
tés ou constitué de grosses particules peuvent être largement surestimée dans la présente
étude.
Nous avons construit une carte globale de l’hydratation de la surface de Mars à une
résolution de 32 pixels par degrés et discuté à la fois la distribution de l’hydratation et ses
variations apparentes. Nous avons ainsi pu établir que nos estimations de l’hydratation
apparente de la surface de Mars :
— Varient au premier ordre avec la latitude avec une asymétrie hémisphérique. Les
basses latitudes (< 30°) ont un niveau d’hydratation assez homogène, entre 3 et 5
% d’eau en poids. Cette hydratation augmente jusqu’à ~13 % au hautes latitudes
de l’hémisphère nord et ~8 % pour les hautes latitudes de l’hémisphère sud.
— Varient en fonction de la composition minéralogique de la surface, révèlant l’im-
portance de l’eau structurelle dans certains minéraux.
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— Dépendent des conditions atmosphériques lors de la mesure, notamment de la pré-
sence de nuages de glace d’eau et de la quantité d’aérosols, ce qui complique
l’analyse de l’hydratation physique de la surface et de ses variations.
Les basses latitudes ont une hydratation qui varie très peu selon la longitude, produisant un
« bruit de fond » de 3 à 5 % d’eau en poids, indépendamment de la quantité de poussière,
de l’altitude et de l’inertie thermique de la surface. Cette caractéristique laisse penser que
les propriétés de rétention d’eau du régolite sont homogènes globalement. Notre estima-
tion n’est pas forcément en désaccord avec la valeur de 1.5-3 % mesurée par SAM à bord
de Curiosity proche de l’équateur si l’on tient compte des potentielles incertitudes sur les
mesures de SAM et sur nos estimations. Cette différence pourrait toutefois signifier que
la relation que nous avons choisi liant bande à 3 µm et valeur d’hydratation surestime un
peu l’hydratation de la surface. Ceci indiquerait que les particules du régolite dominant la
signature spectrale dans la bande à 3 µm ont une taille caractéristique supérieure à 45 µm.
Une autre possibilité est que la mesure d’OMEGA est plus influencée par la poussière et
le composé amorphe rélévé par CheMin qui est caractérisé par un plus fort signal H dans
les mesures de ChemCam.
Les zones où une minéralogie particulière a été identifiée sont des exeptions au bruit de
fond de l’hydratation : les grands dépôts de minéraux hydratés (phyllosilicates, sulfates)
ont une hydratation plus de deux fois plus importante que les terrains environnants et les
dépôts de chlorides, minéraux anhydres, apparaîssent eux moins hydratés que les terrains
environnants.
Nous n’observons aucune variation diurne ou saisonnière de l’hydratation apparente
attribuable à des changements physiques de l’hydratation de la surface. Les variations sai-
sonnières que l’on observe sont en effet très probablement causées par des variations de
l’opacité optique de l’atmosphère qui interagit avec le rayonnement mesuré par OMEGA.
Les aérosols causent une variation moyenne de l’hydratation apparente de la surface d’en-
viron 1.2 % d’eau en poids. Les variations physiques de l’hydratation, s’il y en a, sont
vraisemblablement d’une amplitude inférieure à cette valeur.
Les valeurs d’hydratation calculées à partir des données OMEGA ont été comparées
à des simulations du cycle de l’eau (l’humidité relative et la pression partielle de va-
peur d’eau). Malgré le fait que l’humidité relative varie de plus de 3 magnitudes aux
moments des diverses observations d’OMEGA, l’hydratation de la surface reste rela-
tivement stable (aux incertitudes atmosphériques près). De même, les hautes latitudes
des deux hémisphères ont des conditions d’humidité relatives proches qui n’expliquent
pas leur différence, non ambigüe, d’hydratation. Ces résultats impliquent que la majeure
partie des molécules d’eau et des groupements hydroxyls qui causent la bande à 3 µm
n’est pas échangeable avec les autres réservoirs d’eau dans les conditions climatiques ac-
tuelles. L’essentiel des molécules d’eau est ainsi fortement lié aux minéraux et composés
amorphes du régolite martien et est potentiellement mobile uniquement sur des temps
caractéristiques plus longs que ceux explorés ici (diurnes, saisonniers et annuels). Ces ré-
sultats sont en bon accord avec les mesures récentes du LIBS de ChemCam, qui n’observe
aucune variation diurne du signal H (Meslin et al., 2013; Schröder et al., 2014).
La relation de l’hydratation de la surface mesurée par OMEGA avec les détections de
réservoirs d’eau sousterrains par les instruments MONS et MARSIS a été abordée, sans
qu’un lien évident puisse en être extrait. Certains extremas de l’hydratation d’OMEGA
et du WEH de MONS coincident mais l’accord est globalement mauvais, principalement
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car MONS détecte des abondances d’eau enterrée dans des proportions similaires pour
les deux hémisphères. Aucune variation pluri-annuelle de l’hydratation de la surface n’a
été remarquée non plus, comme cela pourrait être le cas dans le cas d’une alimentation ou
d’une décharge d’un réservoir d’eau sous-terrain.
A la différence des régions équatoriales, l’hydratation des hautes latitudes augmente
lorsque des dépôts de fine poussière sont présents à la surface. Le processus de séquestra-
tion et d’accumulation de l’eau dans le régolite n’est ainsi principalement pas l’adsorp-
tion, mais augmente également avec la surface de spécifique du régolite. La distribution
de l’hydratation aux hautes latitudes coincide avec les régions où se dépose du givre d’eau
chaque année. Le processus d’hydratation du régolite est ainsi probablement lié aux dé-
pôts saisonniers de givre à la surface qui sont eux aussi caractérisés par une forte asymétrie
hémisphérique. Ce processus d’altération et d’implémentation d’eau dans le régolite est
d’autant plus efficace que la surface de contact entre le régolite et les molécules d’eau est
importante.
Ces résultats suggèrent que l’hydratation de la surface de Mars vue par la bande à 3
µm est stable dans les conditions climatiques actuelles et que le processus implémentant
de l’eau dans le régolite est actif de nos jours aux hautes latitudes de Mars, là où du givre
se dépose chaque année. L’hydratation des basses latitudes pourrait ainsi être le résidu de
périodes de plus grande obliquité durant lesquelles le givre précipitait jusqu’à l’équateur.
Conclusion générale et perspectives
A l’heure du bilan du travail réalisé pendant cette thèse, la question est inévitable :
quelles ont été les découvertes et avancées scientifiques ? Le but de cette thèse était d’étu-
dier et les propriétés thermo-physique et l’hydratation actuels du régolite à la surface de
Mars pour comprendre les processus les ayant affecté et continuant à les affecter de nos
jours.
Les propriétés thermo-physiques du régolite martien étaient jusqu’à présent essen-
tiellement caractérisées de manière globale à partir d’instruments opérant dans l’IR ther-
mique depuis des orbites héliosynchrones, observant la surface à des heures locales const-
antes. Avant cette thèse, les hétérogénéités du régolite martien étaient ainsi surtout vues
à travers les variations saisonnières de l’inertie thermique apparente, car seulement deux
heures locales étaient disponibles pour caractériser le comportement diurne. Aucune in-
version systématique de mesures in-situ pour contraindre les propriétés thermo-physiques
du régolite n’avait été effectuée car aucun jeu de données comparable à celui collecté par
l’instrument REMS au cours de cette thèse n’existait. Les propriétés thermo-physiques
du régolite n’avaient été déduites de mesures in situ de température que très localement,
révélant l’influence d’hétérogénéités de plus petites échelles spatiales que celles alors dé-
tectées depuis l’orbite.
L’hydratation du régolite responsable de la bande à 3 µm n’était contrainte que par des
études reposant sur un jeu de données OMEGA réduit. Ces études avaient montré que les
dépôts de minéraux hydratés présentaient des absorptions plus fortes que leurs environs
et notaient que l’hydratation des hautes latitudes diminuait entre le printemps et l’été.
L’hydratation responsable de la bande à 3 µm était ainsi considérée comme étant de l’eau
adsorbée et/ou des films d’eau à la surface des grains du régolite. L’essentiel des mesures
en laboratoire de suivi spectroscopique de l’hydratation d’analogues du régolite martien
qui ont été utilisées au chapitre 5 existait déjà, mais était resté sans application globale
pour le suivi de l’hydratation du régolite martien.
Avant toute analyse scientifique des données, le premier volet de ma thèse a consisté
à valider la méthode empirique de correction de la fonction instrumentale de transfert de
la voie L d’OMEGA. Cela a permis d’évaluer la stabilité de la calibration des données
OMEGA durant les 4.5 années martiennes étudiées ici. Une phase de test du modèle de
calcul des équilibres dynamiques et de la méthode d’inversion des propriétés thermo-
physiques a été implémentée et validée. Le modèle utilisé nécessite une base de données
de paramètres environnementaux (albédo, opacité optique, etc..) dont l’influence sur les
modélisations a été précisée. Enfin, des efforts ont été faits pour prendre en compte les
dernières mises à jour de ces paramètres élaborés alors que ma thèse était en cours.
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Les propriétés thermo-physiques de la surface de Mars issues de mon travail sur les
données OMEGA sont au premier ordre en bon accord avec les résultats d’études précé-
dentes à partir des données IRTM, TES et THEMIS et confirment le rôle important de
la poussière mobile dans la structure thermo-physique du régolite de Mars. Dans le cra-
tère Gale où les propriétés spectroscopiques sont dominées par la poussière, les données
REMS ne détectent pas son influence, indiquant que la couche de poussière est parfois
localement trop fine à la surface pour avoir une influence sur l’inertie thermique, bien
qu’elle contrôle toujours l’albédo et donc l’énergie reçue par le régolite.
Certaines hétérogénéités thermo-physiques du régolite ont pu être directement mises
en évidence pour la première fois grâce à leur signature diurne et saisonnière. Les tem-
pératures de surface d’OMEGA apportent ainsi un regard inédit sur les hétérogénéités du
régolite martien. Nous avons pu montrer que des valeurs différentes d’inertie thermique
obtenues avec la méthode traditionnelle ne signifient pas forcément que des matériaux
différents composent le régolite mais peuvent être la conséquence de ses hétérogénéités,
notamment en matière de rugosité de surface ou de stratification verticale. A ce titre, les
variations d’inertie thermique qui corrèlent bien aux frontières des unités géologiques
montrent que les propriétés thermo-physiques peuvent être le produit d’une histoire géo-
logique.
L’étude des mesures de température de surface de REMS à bord de Curiosity nous a
appris que le comportement non-idéal avait, au premier ordre, une signature très régulière
pour les différentes zones étudiées par Curiosity. Ce comportement non-idéal est corrélé
aux variations diurnes et saisonnières de température. Sans que le phénomène responsable
soit définitivement identifié, la dépendance des propriétés thermo-physiques à la tempéra-
ture, non prise en compte dans nos simulations, est un candidat crédible. Cette dépendance
à la température des propriétés thermo-physique n’a cependant pas été identifiée comme
un contribuant majeur aux mesures de températures depuis l’orbite avec OMEGA dont les
interprétations d’hétérogénéités semblent fiables au regard de la morphologie et de géo-
logie de la surface. La différence d’échelle spatiale entre les mesures OMEGA et REMS
pourrait expliquer cette différence si les hétérogénéités observées avec OMEGA sont dues
à des mélanges spatiaux à plus grande échelle que les mesures de REMS (~100m²). Pour
aller plus loin, il conviendrait d’intégrer les relations de dépendance à la température
des propriétés thermo-physiques à notre outil de simulation des températures. Les cartes
d’inertie thermique présentées dans cette thèse sont aujourd’hui disponibles pour l’en-
semble de la communauté scientifique. Une étude globale systématique des propriétés
thermo-physique et des hétérogénéités à l’échelle kilométrique à partir de toutes les don-
nées OMEGA est envisagée car elle permettrait de mettre à disposition de la communauté
une cartographie globale à une résolution spatiale utile pour appuyer d’autres études (no-
tamment pour interpréter les contextes locaux des détections minéralogiques), et d’établir
un catalogue des hétérogénéités du régolite martien plus robuste et exhaustif que celui
présenté dans cette thèse (d’une résolution de ~15 km).
Notre étude de l’hydratation du régolite martien à partir de la bande à 3 µm des don-
nées OMEGA a permis de construire et de fournir à la communauté la première carte
globale (remplie à plus de 70% à l’échelle de 1.5 km par pixel) de ce paramètre et per-
met ainsi une estimation du réservoir d’eau du régolite martien. Par rapport aux études
précédentes, l’impact de plusieurs biais observationnels qui affectent significativement le
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signal à 3 µm a pu être réduit (les nuages de glace d’eau) ou contraint (les aérosols). Les
différents biais méthodologiques ont pu être évalués grâce aux nombreuses expériences
en laboratoire d’hydratation d’analogues du régolite martien. La mobilité de cette eau
d’hydratation a pu être contrainte par la couverture spatio-temporelle des données et par
des modélisations du cycle de l’eau et des conditions thermodynamiques de l’atmosphère.
La distribution présente de l’hydratation de la surface de Mars peut, au même titre
que l’inertie thermique, servir de support aux détections minéralogiques sur la base des
contrastes d’hydratation des différents minéraux. De même, cette carte de l’hydratation
de la fraction supérieure du régolite pourrait être utile pour mieux contraindre le modèle
bi-couche utilisé dans la modélisation des données MONS. Basé sur notre estimation,
les basses latitudes de Mars sont hydratées entre 3 et 5 % en poids, pourcentage qui
peut varier beaucoup si des phases hydratées ou ahnydres sont présentes mais qui ne
dépend ni du couvert de poussière, ni de l’altitude, ni de l’inertie thermique et qui ne varie
pas avec la saison ou avec l’humidité relative de l’atmosphère. Ces résultats indiquent
que l’eau de l’hydratation des basses latitudes est liée à haute énergie aux matériaux du
régolite (hydratation de structure, eau chemisorbée et eau piégée mais pas adsorbée) et
n’est pas mobile dans les conditions actuelles, en bon accord avec les récentes mesures
des instruments ChemCam et SAM à bord de Curiosity.
L’hydratation de la surface de Mars augmente au premier ordre à partir de ~40° de
latitude avec une asymétrie hémisphérique non-ambigüe, les hautes latitudes de l’hémi-
sphère sud étant moins hydratées que celles de l’hémisphère nord, sans relation avec la
distribution de l’hydrogène intégrée sur le premier mètre du régolite. Aux hautes lati-
tudes, l’hydratation est également plus forte aux endroits où la poussière est abondante,
révélant que le processus d’implémentation de l’eau dans le régolite est indépendant mais
augmenté par la présence de poussière (qui a une surface spécifique importante). L’hydra-
tation des hautes latitudes semble également être non-mobile sur des échelles de temps
allant de la journée à l’année, aucune variation diurne ou saisonnière n’étant repérée sur
plus d’une saison et entre les 4 années des données OMEGA. Là encore, ces résultats
nous indiquent que l’eau d’hydratation est liée à haute énergie aux matériaux du régolite
(groupements hydroxyl, eau de structure, eau piégée).
Des simulations du cycle de l’eau nous indiquent que la distribution de l’hydratation
des hautes latitudes coincident avec les régions où se dépose du givre chaque année. Plus
hautes topographiquement de plusieurs km que celles de l’hémisphère nord, les hautes
latitudes de l’hémisphère sud sont en effet beaucoup moins fréquemment couvertes de
givre. Ces éléments nous conduisent à favoriser un mécanisme d’implémentation de l’eau
dans le régolite par le contact entre le régolite et le givre saisonnier. Ce contact régulier
pourrait altérer chimiquement et physiquement le régolite qui s’en retrouverait alors d’au-
tant plus hydraté que sa surface de contact avec le givre est grande (et donc que la taille
de ses particules est petite, expliquant la relation entre l’hydratation et l’abondance de la
poussière aux hautes latitudes). Le processus d’implémentation de l’eau dans le régolite
est ainsi aujourd’hui encore actif sur Mars et l’hydratation des basses latitudes (3-5% en
poids) pourrait bien être le résidu stable d’hydratation passées plus importantes mises en
place à une période de plus forte obliquité et/ou une redistribution globale des poussières
hydratées. Nous interprétons donc l’hydratation du régolite martien comme l’association
d’une composante stable (l’hydratation des basses latitudes) et d’une composante transi-
toire selon les conditions climatiques (aujourd’hui aux hautes latitudes et de manière plus
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importante pour l’hémisphère nord).
Nous avons ici relié une seule mesure spectrale (à 2.9 µm) à des valeurs d’hydrata-
tion de la surface, ce qui représente un modèle simple. Pour aller plus loin, on pourrait
reprendre les données des nombreuses mesures en laboratoires présentées en début de ce
chapitre pour construire un indice spectral intégrant plus d’informations vis-à-vis de l’hy-
dratation (la bande à 3 µm continue jusqu’à ~3.6 µm). On pourra aussi intégrer les données
d’OMEGA enregistrées après l’arrêt de la voie C, ce qui nécessite de repenser la chaîne
de traitement des données et du calcul de l’ESPAT qui utilise aujourd’hui les données de
la voie C également. Cette méthode est applicable aux données de l’imageur hyperspec-
tral CRISM disposant d’une très bonne résolution spatiale, ce qui pourrait apporter des
réponses, notamment sur l’hydratation des dunes circumpolaires et les variations d’hydra-
tations liées à des variations de compositions minéralogiques.
Des expériences en laboratoire sur des analogues du régolite martien peuvent être bé-
néfiques pour les compositions minéralogiques dont les suivis spectroscopiques de l’hy-
dratation ne sont que très peu documentés (comme les chlorides ou les sulfates). Il sera
également nécessaire de comparer nos résultats avec d’autres simulations de l’humidité
relative et du cycle de l’eau pour les confirmer. D’autres comparaisons avec les données
récoltées par Curiosity seront également précieuses pour évaluer la qualité de notre mo-
dèle de quantification de l’hydratation, notamment des mesures additionnelles du contenu
en eau par SAM et on peut aussi espérer que le problème de la quantification du signal
H dans les plasmas créés par le LIBS de ChemCam apportera un autre point de compa-
raison absolu, plus proche (en terme de profondeur sondée) de l’hydratation mesurée par
OMEGA.
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